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Diese Dissertation widmet sich der Untersuchung der polaren Tropopause. Die wesentlichen
Bestandteile der Arbeit sind eine umfangreiche Datenanalyse und Simulationen mit einem
Strahlungs-Konvektions-Modell. Damit wird zun

achst eine detaillierte Klimatologie der pola-
ren Tropopause erstellt, die deutlich

uber die bisherigen Arbeiten auf diesem Gebiet hinausgeht.
Besonderer Wert wird dabei auf den Jahresgang der Tropopause gelegt, und auch die Tempe-
ratur und die Sch

arfe der Tropopause werden ber

ucksichtigt. Parallel dazu wird ein Vergleich
zwischen dem thermischen Tropopausenkriterium und dem PV-Kriterium vorgenommen, wobei





aher untersucht, wobei die schon seit l

angerem bekannte Tatsa-
che, da die Tropopause unter zyklonalem Einu absinkt und unter antizyklonalem Einu
ansteigt, quantiziert und mit idealisierten PV-Inversionen verglichen wird. Die Simulationen
mit dem Strahlungs-Konvektions-Modell dienen prim

ar dazu, die mit der stratosph

arischen
Meridionalzirkulation verbundenen dynamischen Heizraten und deren Einu auf die polare
Tropopause zu untersuchen.
Die Klimatologie zeigt, da sich der Jahresgang des Tropopausendrucks in den Polarge-
bieten im wesentlichen durch drei verschiedene Muster charakterisieren l

at. Diese sind ein
einfacher Jahresgang mit einem Maximum des Tropopausendrucks im Winter und einem Mini-
mum im Sommer, ein doppelter Jahresgang mit Maxima im Fr

uhling und Herbst und Minima
im Sommer und Winter sowie ein einfacher Jahresgang mit einem Tropopausendruckmaximum
im Sommer und einem Minimum im Winter. Das erste dieser Muster ist typisch f

ur die Re-
gionen des Nordpolargebietes, die auerhalb des winterlichen Polarwirbels liegen, das zweite
f








lyse ergibt, da diese Jahresg

ange einen engen Zusammenhang mit der Temperaturdierenz
zwischen der mittleren Troposph

are und der unteren Stratosph

are aufweisen. Eine groe Tem-
peraturdierenz, die gleichbedeutend mit einer geringen mittleren Stabilit

at ist, ist dabei mit
einem niedrigen Tropopausendruck bzw. mit einer hochliegenden Tropopause verbunden. Beim
Vergleich der beiden Tropopausenkriterien zeigt sich, da auer im Winter nur geringe Unter-
schiede auftreten. Im Winter treten hingegen vor allem in der Antarktis recht groe Dierenzen
auf, wobei die thermische Tropopause h






uhrt, da das PV-Kriterium in diesem Fall vorzuziehen ist.
Die Simulationen mit dem Strahlungs-Konvektions-Modell deuten darauf hin, da die dy-
namischen Heizraten, die mit der stratosph

arischen Zirkulation verbunden sind, groe regionale
und jahreszeitliche Unterschiede aufweisen. Im Nordpolargebiet sind die Heizraten im Sommer
nahezu Null, im Winter erreichen sie in der unteren Stratosph

are (100 hPa-Niveau) allerdings
Werte zwischen 0,3 und 0,8 K/Tag. Die h

ochsten Werte treten dabei in den Regionen auf, die
auerhalb des Polarwirbels liegen. Im S

udpolargebiet liegen die Heizraten das ganze Jahr

uber
zwischen 0,1 und 0,4 K/Tag und sind damit im Winter deutlich geringer als im Nordpolarge-







arker ist als der Nordpolarwirbel. Sensitivit

atstests zeigen, da die stratosph

arische Heizung
entscheidenden Einu auf die polare Tropopause und deren Jahresgang hat.
iv
Abstract
This dissertation investigates the tropopause in the polar regions. This is mainly accomplished
by data analysis and simulations with a radiative-convective model. First, a detailed climatology
of the polar tropopause is compiled which is more comprehensive than former climatologies.
Special emphasis is put on the seasonal cycle of the tropopause. The temperature and the
sharpness of the tropopause are also taken into account. In addition, a comparison of the
thermal tropopause criterion and the PV-criterion is provided, and the suitability of the two
criteria for the polar regions is assessed. Next, the inuence of synoptic scale disturbances on
the tropopause is considered. The well-known fact that the tropopause height is lower under
cyclonic inuence than under anticyclonic inuence is studied quantitatively and compared
with idealized PV-inversions. The simulations with the radiative-convective model mainly serve
to investigate the dynamical heating rates in connection with the stratospheric meridional
circulation and their inuence on the polar tropopause.
The climatology reveals that the seasonal cycle of the tropopause pressure in the polar
regions can be classied into three dierent patterns. These are a single cycle with a pressure
maximum in winter and a minimum in summer, a double cycle with maxima in spring and
autumn and minima in summer and winter, and a single cycle with a pressure maximum in
summer and a minimum in winter. The rst of these patterns is typical for those parts of the
north polar region which lie outside the wintertime polar vortex, the second one is typical for
the remaining parts of the Arctic and the third one for Antarctica. A closer analysis shows
that these annual cycles are closely related to the temperature dierence between the middle
troposphere and the lower stratosphere. A large temperature dierence, which corresponds to
low mean static stability, is connected with a low tropopause pressure or a high tropopause.
The comparison of the two tropopause criteria mentioned above shows little dierences except
in winter. Especially in Antarctic winter, however, large dierences occur, with the thermal
tropopause being located higher than the PV-tropopause. It is argued that the PV-criterion is
superior to the thermal criterion in this situation.
The simulations with the radiative-convective model suggest that the dynamical heating
rates associated with the stratospheric circulation show large spatial and seasonal dierences.
In the north polar region, heating rates are close to zero in summer, while reaching 0.3 -
0.8 K/day at the 100 hPa-level in winter. The highest values occur outside the polar vortex.
In the south polar region, heating rates vary between 0.1 and 0.4 K/day throughout the year.
Therefore, dynamical heating is clearly weaker in Antarctic winter than in Arctic winter, which
is consistent with the fact that the Antarctic polar vortex is much colder and stronger than
the Arctic one. Sensitivity tests suggest that the dynamical heating in the polar stratosphere














are und die Thermosph

are. Die Charakterisierung





are, die unterste der Schichten, weist oberhalb der Grenzschicht im allgemeinen eine
recht geringe Stabilit








. Infolge konvektiver Umlagerungen und barokliner Wirbel ist die Troposph

are
relativ gut durchmischt, wobei die Konvektion vor allem in den Tropen eine groe Bedeutung
f

ur die vertikale Durchmischung hat, w

ahrend in mittleren und polaren Breiten die baroklinen
Wirbel wichtiger sind. In den Polargebieten reicht die Troposph

are im Mittel bis etwa 8 km,







are folgt die Stratosph

are, die sich durch eine erheblich stabilere Schichtung auszeichnet.
In ihr nimmt die Temperatur mit der H











Umlagerungsprozesse in der Stratosph






are, die in rund 50 km H

ohe beginnt, nimmt die Temperatur dann erneut ab, und
zwar bis etwa 85 km H

ohe im Sommer und bis etwa 100 km H






are, steigt die Temperatur wieder an und erreicht rasch einige hundert Grad
Celsius.
Die Grenze zwischen der Troposph

are und der Stratosph

are heit Tropopause. Da der

Uber-
gang zwischen der geringen Stabilit

at in der Troposph

are und der hohen Stabilit






aug recht abrupt erfolgt, ist die Denition einer derartigen Grenz

ache im Prinzip
sinnvoll; es gibt aber durchaus auch F






alteste und am weitesten verbreitete Denition der Tropopause (WMO, 1957)
benutzt den vertikalen Temperaturgradienten zur Abgrenzung der Troposph

are von der Stra-
tosph

are. Die Tropopause ist danach als das unterste Niveau deniert, ab dem der vertikale
Temperaturgradient gr

oer als  2 K km
 1
ist, vorausgesetzt, da auch der mittlere Gradient
zwischen diesem Niveau und allen Niveaus innerhalb der dar






bleibt. Eine alternative Tropopausendenition, die in den letzten beiden Jahr-
zehnten zunehmende Verbreitung gefunden hat, sieht die Tropopause als Fl

ache konstanter
potentieller Vorticity (PV) (Hoskins et al., 1985). Auch hierf

ur ist von der WMO ein Grenz-
wert festgelegt (WMO, 1986), n










Arbeiten wird aber meist ein h

oherer Grenzwert verwendet. F

ur die PV-Denition spricht, da
1
2 KAPITEL 1. EINLEITUNG
die potentielle Vorticity bei adiabatischen, reibungsfreien Bewegungen eine materiell erhaltene
Gr

oe ist (z. B. Hoskins et al., 1985), was f

ur den vertikalen Temperaturgradienten nicht gilt.
Daher k

onnen Luftmassen auch nach gr

oeren vertikalen und/oder meridionalen Auslenkun-
gen durch ihren Wert der PV identiziert werden, solange keine starken diabatischen Prozesse





nen (cut-o lows) und Tropopausenfalten: W






arischer Luft unterscheiden l

at, ist die thermische Tropopause in derartigen
Str

omungsformen meist nicht eindeutig denierbar. Ein Nachteil der PV-Denition der Tro-
popause ist, da sie nur auerhalb der Tropen anwendbar ist, da die planetare Vorticity, die
in die PV eingeht, am

Aquator ihr Vorzeichen wechselt. Das hat zur Folge, da bei globalen
Tropopausenstatistiken (z. B. Hoinka, 1998) in den Subtropen ein

Ubergang von der thermi-
schen auf die PV-Denition erfolgen mu, falls letztere auerhalb der Tropen verwendet werden
soll. Auerdem kann die PV-Tropopause nicht aus einzelnen Radiosondenaufstiegen ermittelt
werden, da dazu das Vorticityfeld bekannt sein mu.





are bzw. die potentielle Vorticity markant

andern, sondern auch andere wichtige at-
mosph

arische Eigenschaften, wie z. B. die Konzentration zahlreicher Spurengase. Dabei h

angt
es von der Verteilung der Quellen und Senken des jeweiligen Gases ab, ob die Konzentrati-
on in der Troposph





oher ist. Beispielsweise liegt die wesentliche
Quelle des Ozons in der mittleren Stratosph

are, wo es durch eine Reaktion von atomarem und





30 km im photochemischen Gleichgewicht mit diversen Abbaureaktionen (u. a. Photolyse und
Rekombination mit atomarem Sauersto), unterhalb davon wird sie jedoch auch durch Ver-
tikalbewegungen beeinut, da die photochemische Einstellzeit mit abnehmender H

ohe rasch
zunimmt. In der freien Troposph

are ist die Lebensdauer des Ozons gro gegen die Zeitskala f

ur
die vertikale Durchmischung (einige Tage), und am Boden bendet sich die wichtigste Senke












agt der Unterschied zwischen der Troposph






oenordnungen, wobei ab der Tropopause eine rapide Zunahme des Ozonmischungsverh

alt-
nisses zu beobachten ist.
Diese Tatsache wurde von Bethan et al. (1996) dazu genutzt, eine Ozon-Tropopause zu
denieren und diese auf der Basis von Ozonsondenaufstiegen mit der thermischen Tropopause





ubereinstimmen, da manchmal aber auch Dierenzen von mehreren Kilometern auftreten
k

onnen, wobei die thermische Tropopause dann nahezu immer

uber der Ozon-Tropopause liegt.
Weiter zeigte sich, da solch groe Unterschiede vor allem im Polarwinter auftreten und meist
mit einer sehr unscharfen thermischen Tropopause verbunden sind. Oenbar gibt es in den
Polargebieten also F

alle, in denen die Bestimmung der Tropopause erhebliche Schwierigkeiten
bereitet. Betrachtet man die Ozon-Tropopausendenition als die physikalisch sinnvollere, weil





arischer trennt, bedeutet dieses Resultat auerdem, da die Eignung der thermischen
Denition f

ur die Polargebiete kritisch zu pr

ufen ist. Parallel dazu stellen sich die Fragen,





ahnliche Unterschiede auftreten, und ob das PV-Kriterium
3dem thermischen Kriterium m

oglicherweise vorzuziehen ist. Diese Fragen, die bislang noch
kaum untersucht wurden, werden ein wichtiger Aspekt dieser Arbeit sein.
Der Hauptgrund f

ur die geringe Sch

arfe der Tropopause im Polarwinter und die daraus
resultierenden Unsicherheiten bei deren Bestimmung ist die fehlende Sonneneinstrahlung. Da
die stratosph

arische Ozonschicht einen Teil der solaren Strahlung absorbiert, nimmt die Tem-
peratur in der Stratosph

are im allgemeinen mit der H

ohe zu, so da ein deutlicher Kontrast zur
Troposph






vergleichsweise unscharfe Tropopause resultiert. Bemerkenswert ist dabei, da Strahlungsmo-
delle eine noch weitaus k

altere und labilere Stratosph

are simulieren, als sie im polaren Winter
tats

achlich beobachtet wird (z. B. Fels, 1985). Das bedeutet, da sich die Stratosph

are im Po-





uber das Strahlungsgleichgewicht hinaus erw

armt. Es handelt sich dabei um die
sogenannte stratosph

arische Meridionalzirkulation. Die wesentlichen Elemente dieser Zirkulati-
on sind Aufsteigen












uber den Polargebieten, vor allem in der Winter-
hemisph












uber 50 K in der oberen Stratosph

are) und
stabiler geschichtet ist als dem Strahlungsgleichgewicht entsprechen w

urde.
Von groer Bedeutung ist dabei die Tatsache, da die stratosph















alter und noch weniger stabil als im arktischen Winter. Folglich ist zu
erwarten, da auch die Tropopause im Antartkiswinter noch unsch

arfer als im Arktiswinter
ist. N

ahere Untersuchungen zu dieser Fragestellung existieren bislang jedoch nicht. Bekannt ist
immerhin, da sich die Jahresg

ange des Tropopausendrucks in den beiden Polargebieten deut-
lich voneinander unterscheiden. Wie die Tropopausenstatistik von Hoinka (1998) zeigt, liegt die
Tropopause im Nordpolargebiet im Sommer h

oher als im Winter, im S






uber den Jahresgang der polaren Tropopause lassen sich auf
Basis der vorhandenen Klimatologien allerdings nicht machen, da in diesen ausnahmslos jahres-
zeitliche Mittelwerte betrachtet werden. Ein wesentlicher Bestandteil dieser Arbeit wird daher
die Erstellung einer umfassenden Klimatologie der polaren Tropopause sein. Auch hinsichtlich
des Einusses der stratosph

arischen Zirkulation auf die H

ohe und Temperatur der Tropopause
besteht noch Forschungsbedarf. N

ahere Untersuchungen zu diesem Thema existieren zwar f

ur
die Tropen, nicht aber f

ur die Polargebiete. Angesichts der beobachteten Unterschiede zwischen




are hierbei zu erwarten, da die Tropopause bei v

olli-
ger Abwesenheit der stratosph

arischen Zirkulation im Winter erheblich h

oher als im Sommer
liegt. Diese Fragestellung wird im Laufe dieser Arbeit mit Hilfe eines Strahlungs-Konvektions-
Modells untersucht. Im Zusammenhang damit erfolgt auch eine Absch

atzung der dynamischen
Heizraten, die mit der stratosph

arischen Zirkulation verbunden sind. Hier

uber existieren zwar
einige Arbeiten, aber in diesen werden ausschlielich zonale Mittelwerte betrachtet. Da im
Nordpolargebiet sowohl im Geopotential- als auch im Temperaturfeld deutliche Abweichun-
gen von der Zonalsymmetrie beobachtet werden, ist zu erwarten, da auch die dynamischen
Heizraten gewisse Asymmetrien zeigen.
Zur Untersuchung der polaren Tropopause werden im Rahmen dieser Arbeit sowohl ver-
schiedene Datens

atze ausgewertet als auch Simulationen mit einem Strahlungs-Konvektions-
Modell durchgef

uhrt. Am Beginn der Arbeit steht ein Literatur

uberblick, in dem auch die noch
4 KAPITEL 1. EINLEITUNG









uber die globale stratosph

arische Zirkulation gegeben,
wobei sowohl die theoretischen Grundlagen als auch quantitative Absch

atzungen besprochen
werden. Anschlieend wird in Kap. 2.2 eine ausf

uhrliche Diskussion der existierenden Tropo-
pausendenitionen vorgenommen, und es werden Klimatologien und theoretische Arbeiten zur





Austauschs behandelt, wobei sowohl auf die wichtigsten Austauschprozesse als auch auf quan-
titative Absch

atzungen eingegangen wird. Zum Abschlu des Literatur










armungen (sudden stratospheric warmings)




armungen kann es im Polarwinter in der mittleren
Stratosph

are innerhalb weniger Tage um mehrere 10 K w

armer werden, was mit einem v

olligen
Zusammenbruch des winterlichen Polarwirbels verbunden sein kann.
Die Datenauswertung und die dabei gefundenen Resultate werden in Kap. 3 behandelt.
Sowohl die verf

ugbaren Radiosondenaufsteige der Jahre 1989-1993 als auch die ERA-Daten
(ERA = ECMWF-Reanalyse) der Jahre 1979-1993 werden im Rahmen dieser Arbeit ausgewer-





uft, inwieweit bei der Bestimmung der Tropopause aus diesen beiden Datens

atzen
systematische Unterschiede auftreten. Der mittlere Zustand der polaren Tropopause wird in
Kap. 3.2 untersucht. Zun






den Druck und die Temperatur der PV-Tropopause in verschiedenen Monaten gegeben. An-
schlieend werden die Charakteristika des Jahresgangs der Tropopause und die Sch

arfe der
Tropopause detailliert behandelt. Ein Vergleich zwischen der PV-Tropopause und der thermi-
schen Tropopause zeigt, da vor allem im Antarktiswinter sehr groe Unterschiede zwischen
den beiden Tropopausendenitionen auftreten. In Kap. 3.3 wird der Einu synoptischskaliger
St

orungen auf die Tropopause untersucht. Die dabei gewonnenen Ergebnisse werden mit PV-
Inversionen verglichen, um festzustellen, inwieweit sich diese mit Hilfe balancierter Dynamik
reproduzieren lassen. Einige erg

anzende Auswertungen werden in Kap. 3.4 zusammengefat.
Kap. 4 ist den Simulationen mit dem Strahlungs-Konvektions-Modell gewidmet. Das Haupt-
ziel dieser Simulationen ist, die mit der stratosph

arischen Zirkulation verbundenen dynamischen
Heizraten in der polaren Stratosph

are zu bestimmen und deren Auswirkung auf die Tropopause
zu untersuchen. Der Aufbau der Simulationen wird in Kap. 4.1 beschrieben. In Kap. 4.2 wer-
den zun

achst idealisierte Simulationen pr

asentiert, mit denen der Einu der Strahlung und der
strahlungswirksamen Bestandteile der Atmosph

are auf die Tropopause abgesch

atzt werden. Die
Untersuchung der dynamischen Heizraten folgt schlielich in Kap. 4.3. Eine Zusammenfassung




2.1 Die globale Zirkulation in der Stratosph

are




uber die globale Zirkulation der Stratosph

are und ih-





















uber den Polargebieten, wobei
letzteres im Winter am st

arksten ist und im Sommer nur sehr schwach oder gar nicht vorhan-
den ist. Sie wurde vor rund 50 Jahren von Brewer und Dobson entdeckt, oder besser gesagt,
ihre Existenz wurde von ihnen postuliert (Brewer, 1949; Dobson et al., 1946; Dobson, 1956).
In Messungen der stratosph

arischen Feuchte, die mit dem damals entwickelten Frostpunkthy-
grometer erstmals m

oglich waren, stellten sie fest, da das Wasserdampfmischungsverh

altnis
in der unteren Stratosph

are weit unter dem der oberen Troposph

are der Mittelbreiten liegt.
Durch Absch

atzungen des Austausches durch die Tropopause kamen sie ferner zu dem Ergeb-
nis, da es nicht m

oglich ist, da die stratosph






isoliert ist. Daraus folgerten sie, da troposph

arische Luft durch die tropische Tropopause in
die Stratosph





wird, denn nur die tropische Tro-
popause ist kalt genug, um die extrem niedrige stratosph










omen und in h

oheren Breiten wie-
der absinken, um die dort beobachteten niedrigen Feuchtewerte aufrechtzuerhalten. Die Frage
nach der Vertr

aglichkeit einer solchen stratosph

arischen Meridionalzirkulation mit dem Gesetz
der Drehimpulserhaltung konnten Brewer und Dobson allerdings noch nicht beantworten. Im
folgenden werden in Abschnitt 2.1.1 die theoretischen Grundlagen der stratosph

arischen Zir-
kulation besprochen, Abschnitt 2.1.2 bringt eine quantitative Absch

atzung, und in Abschnitt
2.1.3 folgt eine n











ussige Feuchte. Dieser Vorgang wird von Brewer










2.1.1 Theoretische Grundlagen der stratosph

arischen Meridionalzirkulation




oglich ist, mu es einen Proze
geben, der der Str

omung zonalen (Dreh-)Impuls entzieht. In verschiedenen Arbeiten wurde












nis dieses Prozesses wurde durch die Arbeit von Charney und Drazin (1961) gelegt, in der die
Autoren die vertikale Ausbreitung von Rossbywellen untersuchen. Charney und Drazin leiten





ur den einfachsten Fall eines konstanten zonalen Grundstroms
U und konstanter Temperatur T ergibt sich unter der Annahme stehender Rossbywellen auf
der -Ebene:



















Darin sind k bzw. l die zonale bzw. meridionale Wellenzahl, f
0
+ y der linearisierte Corio-











meineren Fall eines von y und z abh




































Eine vertikale Ausbreitung von Rossbywellen ist also m

oglich, wenn eine nicht zu starke West-
str

omung herrscht. Ist U < 0 oder U > U
c
, sind die Wellen vertikal ged

ampft, d. h. ihre Am-
plitude nimmt nach oben hin exponentiell ab. Aus Gleichung (2.1) folgt, da sich Rossbywellen













ur eine isotherme, scherungsfreie Atmosph

are, eine zonale











aug Bedingungen anzutreen sind,
die eine vertikale Ausbreitung von Rossbywellen erlauben, w

ahrend diese in der Sommerhe-
misph

are aufgrund der stratosph





urlich ist dabei zu
ber

ucksichtigen, da Gleichung (2.1) sehr restriktive Annahmen zugrundeliegen, doch zeigen









alt. Auch bei Ber











achste Schritt folgt aus der Frage, unter welchen Bedingungen Welle-Grundstrom-
Wechselwirkungen stattnden, die eine Impuls

ubertragung von der Welle auf den Grundstrom
bewirken. Zun

achst zeigten Eliassen und Palm (1961), da derartige Wechselwirkungen nicht
stattnden, wenn die Wellen linear, station

ar, reibungsfrei und adiabatisch sind. Unterliegen die
Wellen aber Newton'scher K










< 0 (> 0), wenn c < U (c > U), wobei c die Phasengeschwindigkeit der Welle ist.
Da die Phasengeschwindigkeit von Rossbywellen relativ zum Grundstrom immer negativ ist,
wird ein westlicher Grundstrom durch diese also abgebremst. Dar

uber hinaus zeigte Dickinson
(1968, 1969b), da durch Brechen der Rossbywellen ebenfalls ein derartiger Impulsaustausch
erfolgt. Gleiches gilt f

ur brechende Schwerewellen, wie Lindzen (1981) herleitete, wobei die
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Phasengeschwindigkeit von Schwerewellen aber positiv und negativ sein kann, so da brechende





ur den Impulstransport in die Stratosph

are vor allem die Rossbywellen
von Bedeutung, da diese eine h

ohere Energiedichte als Schwerewellen haben und da die meisten
















wellen ebenfalls wichtig, allerdings gibt es Anzeichen, da hier der Einu der Schwerewellen
nicht vernachl

assigbar ist (Garcia and Boville, 1994). Die Hauptbedeutung der Schwerewellen
liegt im Impulstransport in die Mesosph

are (z. B. Lindzen, 1981).
Eine wichtige allgemeine Aussage dar

uber, in welcher Weise sich eine Quelle oder Senke
f

ur den Zonalimpuls auf die Str

omung auswirkt, liefert das sogenannte
"
Downward Control-
Prinzip\ (Haynes and McIntyre, 1987; zusammengefat in Haynes et al, 1991). Es besagt, da im
station

aren Grenzfall eine auf den mittleren Zonalimpuls wirkende Kraft F(z) nur unterhalb der
H

ohe z einen Antrieb f

ur die Meridionalzirkulation darstellt. Die Herleitung dieser Beziehung
soll im folgenden kurz skizziert werden:
Ausgangspunkt sind die TEM-Gleichungen (Transformed Eulerian Mean; Andrews et al.,







































) = 0 : (2.3)
Darin sind u der zonal gemittelte Zonalwind, a der Erdradius,  die geographische Breite, 

die Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation, 
0
(z) ein charakteristisches Dichteprol und

F eine











































deniert ist. (Andrews et al., 1987, Kap. 3.5). v bzw. w bezeichnen dabei die meridionale






zonale Mittel ist durch einen Querstrich gekennzeichnet, Abweichungen davon durch einen





aherung an die Lagrange'sche Zirkulation darstellt, wenn

uber einen ausreichend





ohnliche Eulermittel nicht (z. B. Coy et al., 1987). Aufgrund von (2.3) kann f

ur die




















Setzt man (2.4) in (2.2) ein, erh

































wobei m = a cos(u + a





sind und die Integration entlang einer Linie (z) mit m = const erfolgt. Zu beachten ist, da






ur z !1 angenommen wird.





angt nur von dem Teil der Antriebskraft

F ab, der oberhalb von z an-
greift, oder, anders ausgedr

uckt, die in der H

ohe z einwirkende Antriebskraft

F beeinut die
Stromfunktion 	 nur unterhalb der H

ohe z. Ein Kritikpunkt an (2.5) ist allerdings (Egger,













ur z ! 1, dann wechselt das Vorzeichen





Hinzu kommt, da man in einem station

aren Zustand nicht zwischen Ursache und Wirkung






















F liegt (s. a. Haynes et al., 1996). Andere Arbeiten
(z. B. Rosenlof and Holton, 1993) deuten zudem darauf hin, da das Downward Control-Prin-





vorzunehmen, wenn der Antriebsterm

F bekannt ist (s. Kap. 2.1.2). Dies bestreitet Egger auch
nicht, aber festzuhalten bleibt, da Downward Control-Prinzip nicht so interpretiert werden




achlich von oben her kontrolliert wird, denn die
f

ur den Impulstransport verantwortlichen Wellen breiten sich immer von der Troposph

are nach
oben aus. Es macht lediglich eine Aussage dar

uber, wie die Meridionalzirkulation aussieht,
wenn der Antriebsterm

F als gegeben vorausgesetzt wird. Eine ausf

uhrliche Diskussion des









und die thermische Struktur der Stratosph

are (s. Kap. 2.1.3) besteht groes Interesse an einer
quantitativen Absch

atzung der darin auftretenden mittleren Horizontal- und Vertikalgeschwin-
digkeiten. Da die Zirkulation nicht innerhalb der Stratosph

are geschlossen ist, ist sie zudem im





aren-Austausch (STE = stratosphere-troposphere exchange) bezeich-
net wird. Dieser ist ein sehr komplexes Forschungsgebiet, das in Kap. 2.3 gesondert behandelt
wird. Hier sollen zun

achst nur die stratosph

arischen Aspekte der Zirkulation betrachtet werden.
F

ur die Bestimmung der stratosph

arischen Zirkulation aus Daten werden im wesentlichen
zwei Methoden verwendet. Die erste ist das eben vorgestellte Downward Control-Prinzip. Um






F in Gl. (2.5) bestimmt werden. Dazu
verwendet man die wichtige Beziehung, da

F proportional zur Divergenz des Eliassen-Palm-











ist. Der Querstrich bezeichnet dabei eine zonale Mittelung, und die gestrichenen Gr

oen sind
Abweichungen vom Zonalmittel. Die Berechnung des Eliassen-Palm-Flusses erfolgt aus Analy-
sedaten eines numerischen Wettervorhersagemodells. Rosenlof und Holton (1993) verwendeten
als erste diese Methode zur Bestimmung der stratosph

arischen Zirkulation. Die zweite Metho-
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a) b)




ur Januar und Juli (nach Ro-
seneld et al., 1987). Man beachte, da das Intervall der Isolinien nicht konstant ist.
de, die schon vor fast 40 Jahren von Murgatroyd und Singleton (1961) vorgeschlagen wurde,



















uber ein Strahlungstransportmodell unter Verwen-
dung beobachteter Prole der Temperatur und der strahlungswirksamen Spurengase bestimmt,
und dann wird

uber die Gleichungen (2.6) und (2.3) die Meridionalzirkulation berechnet. Man
schliet hier also aus Abweichungen der Temperatur vom Strahlungsgleichgewicht auf Verti-
kalbewegungen. Diese Methode wurde unter anderem von Roseneld et al. (1987) und Shine
(1989) verwendet.
Beide Verfahren sind mit nicht unerheblichen Unsicherheiten verbunden. Die Divergenz des
Eliassen-Palm-Flusses h

angt empndlich von der Qualit

at der Analysedaten ab, und die Daten
m

ussen mindestens bis in eine H

ohe von 50 km reichen, um den Antrieb f

ur die Meridionalzirku-
lation halbwegs korrekt zu erfassen (Rosenlof and Holton, 1993). Ein weiteres Problem ist, da
der Einu der in der Mesosph

are brechenden Schwerewellen parameterisiert werden mu (Ro-
senlof and Holton, 1993; Garcia and Boville, 1994). Die Schwierigkeit bei der zweiten Methode
besteht in der Genauigkeit der Strahlungsheizraten. Auch wenn die Strahlungstransportmodelle
in den letzten Jahrzehnten stark verbessert wurden, bestehen nach wie vor gr

oere Unsicher-




olkung und des stratosph

arischen Aerosols, da
es hier an verl

alichen Daten mangelt. Zudem erfordert die in (2.6) verwendete Approxima-
tion, da das globale Mittel von

Q in jedem Druckniveau gleich Null ist, denn dies mu f

ur
den Vertikalwind gelten. Die urspr

unglich berechneten Strahlungsheizraten m

ussen also ent-
sprechend korrigiert werden, was ein zus

atzlicher Unsicherheitsfaktor ist. Sensitivit

atstests von
Shine (1989) zeigen n

amlich, da die Art und Weise dieser Korrektur merklichen Einu auf die




Abbildung 2.2: Vertikalkomponente der Residuumszirkulation [mm s
 1
] in 70 hPa f

ur Januar und Juli
(nach Rosenlof, 1995). Die durchgezogene Linie bezieht sich auf den Januar, die gestrichelte auf den
Juli.
bei der Bestimmung der stratosph

arischen Zirkulation bietet die Arbeit von Rosenlof (1995),
in der beide Verfahren auf jeweils zwei Datens

atze angewendet wurden.
Als Beispiel sind in Abb. 2.1 und 2.2 einige Ergebnisse aus Berechnungen des stratosph

ari-
schen Vertikalwindes wiedergegeben. Abb. 2.1 (Roseneld et al., 1987) zeigt Meridional-H

ohen-
schnitte des Vertikalwindes f

ur Januar bzw. Juli. Als gesichert kann gelten, da in der jeweiligen
Winterhemisph

are im gesamten Polargebiet Absinken stattndet. Die h

ochsten Geschwindig-
keiten werden jeweils in rund 55 km H

ohe erreicht und betragen

uber 1 cm s
 1
. Ebenfalls un-
zweifelhaft ist, da in der Sommerhemisph

are ab der oberen Stratosph

are Aufsteigen herrscht.
Wie die Arbeit von Shine (1989) zeigt, wird dieses in der Mesosph

are noch deutlich st

arker. Die
zahlreichen lokalen Geschwindigkeitsmaxima und -minima sollte man allerdings nicht

uberin-
terpretieren, denn diese liegen teilweise innerhalb des Unsicherheitsbereiches. Die Vertikalbe-
wegungen in der unteren Stratosph

are, die in Abb. 2.1 nicht quantizierbar sind, sind in Abb.
2.2 dargestellt (Rosenlof, 1995). Hier ist deutlich zu erkennen, da in den Tropen sowie den
Subtropen der Sommerhemisph















uden die Absinkgeschwindigkeiten im Winter nur wenig h

oher
als im Sommer sind, betr

agt der Unterschied im Norden rund eine Gr

oenordnung. Dabei ist
das Absinken im Nordwinter ungef






aftige Absinken im Nordwinter l








aren. Wenn sich Rossbywellen in die Stratosph

are ausbreiten und
dort brechen, wird der Stratosph

are zonaler Impuls entzogen, und es stellt sich gem

a (2.5) eine
















uber wird die Zirkulation im wesentlichen von in der Mesosph

are
brechenden Schwerewellen angetrieben (Lindzen, 1981). Mit dieser mesosph

arischen Zirkulation
ist Aufsteigen in der Sommerhemisph

are sowie Absinken in der Winterhemisph

are verbunden,
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udwinter sogar noch etwas gr

oer als im Nordwinter sind, l

at dabei darauf schlieen, da
hier der Einu der mesosph

arischen Zirkulation dominiert. Unsicher ist lediglich, wie das
Absinken in der unteren Stratosph

are im antarktischen Sommer zu erkl

aren ist, denn aufgrund
der stratosph

arischen Ostwinde kommt hier eine Ausbreitung station

arer Rossbywellen in die
Stratosph

are nicht in Frage. Da die in Kap. 4.3.2 vorgestellten Ergebnisse dieses Absinken
best

atigen, ist jedoch wahrscheinlich, da es tats

achlich stattndet. Eine n

ahere Diskussion
dieser Frage folgt in Kap. 4.3.2.





arische Meridionalzirkulation ist von entscheidender Bedeutung f

ur die thermi-
sche Struktur der Stratosph

are. In den Regionen, in denen Aufsteigen herrscht, liegt die Tem-
peratur unter der Strahlungsgleichgewichtstemperatur, dort, wo Absinken herrscht, dar

uber.
Ein Vergleich zwischen der Strahlungsgleichgewichtstemperatur und der beobachteten Tem-
peratur wird in Abb. 2.3 f

ur den Monat Januar gezeigt. Das Strahlungsgleichgewicht (Fels,
1985; Abb. 2.3a) ist mit einem Strahlungsmodell berechnet, wobei zu beachten ist, da es
sich hierbei um die momentanen Werte f

ur Mitte Januar aus einem kompletten Jahreszyklus
handelt (d. h. nicht um das Strahlungsgleichgewicht f

ur permanente Januar-Bedingungen). Da-
bei wurden die troposph

arischen Temperaturen und die strahlungswirksamen Spurengase mit
Ausnahme des Ozons gem

a klimatologischen Werten speziziert, und die Ozonkonzentration
wurde mit einem photochemischen Modell berechnet. Die Klimatologie (Fleming et al., 1990)
zeigt zonale Mittelwerte der Temperatur f

ur den Januar (Abb. 2.3b) und zum Vergleich auch
f

ur den Juli (Abb. 2.3c).
Wie Abb. 2.1 schon vermuten l






chungen am Winterpol auf. Aufgrund der starken Absinkbewegung liegt die beobachtete Tem-
peratur im Nordpolarwinter in 30 km um rund 50 K

uber dem Strahlungsgleichgewicht und
in 50 km sogar rund 100 K dar

uber. Auch die Unterschiede zwischen den beiden Hemisph

aren
sind konsistent mit Abb. 2.1 und 2.2. Im S

udpolarwinter ist die untere Stratosph

are um 20 -
30 K k

alter als im Nordpolarwinter, die Stratopause hingegen um rund 20 K w

armer. Da die
Strahlungsgleichgewichtstemperatur dort nur um ein ein paar Grad niedriger als im Nordpolar-





stark vom Strahlungsgleichgewicht abweicht als im Nordpolarwinter. Im Stratopausenniveau
ist die Abweichung hingegen noch st

arker als im Norden.

Ahnlich groe Dierenzen wie in der
Winterstratosph

are treten in der Sommermesosph

are auf, allerdings mit umgekehrtem Vor-
zeichen. Schlielich f






Tropopause in der Strahlungsrechnung fehlt. Die einzige Region, die oenbar dem Strahlungs-
gleichgewicht nahekommt, ist die mittlere Stratosph

are der Sommerhalbkugel.
Bei der Interpretation dieser Temperaturdierenzen ist allerdings noch die Advektion des
Ozons durch die stratosph

arische Zirkulation zu ber

ucksichtigen, die in der Rechnung von Fels
nicht enthalten ist. Diese f

uhrt vor allem in der unteren Stratosph

are, in der die photoche-
mische Einstellzeit des Ozons vergleichbar mit der advektiven Zeitskala ist, zu erheblichen
Abweichungen der Ozonkonzentration vom photochemischen Gleichgewicht. In den Polarge-
bieten, wo Absinken herrscht, ist die Ozonkonzentration h












are am 15. Januar (nach
Fels, 1985). Die Werte geben den momentanen Zustand innerhalb eines Jahresgangs wieder und sind
nicht als Gleichgewichtstemperatur f

ur permanente Januar-Bedingungen zu verstehen.
b) Beobachtete zonal gemittelte Temperatur [K] im Januar. (nach Fleming et al., 1990; entnommen aus
Holton, 1992). Es ist zu beachten, da die Angabe der Breitengrade entgegengesetzt zu (a) ist.
c) Wie b), aber Juli statt Januar.
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a) b)
Abbildung 2.4: Diabatische Netto-Heizrate [K/Tag] f

ur Januar und Juli (nach Roseneld et al., 1987).
Man beachte, da das Intervall der Isolinien nicht konstant ist.
Tropen dementsprechend niedriger. Da Ozon durch die Absorption solarer und terrestrischer




armt, liegt hier also ein positiver R

uckkopp-
lungseekt vor. Die Arbeit von Shine (1987), in der im Gegensatz zu Fels (1985) beobachtete
Ozonprole verwendet wurden, zeigt die Bedeutung dieses R

uckkopplungseektes. Vor allem
in den Tropen und in der Sommerhemisph

are verringert sich die Temperaturdierenz zwi-
schen Simulation und Beobachtung deutlich. Im Nordpolargebiet ist die untere Stratosph

are






aftigen sich mit der Bestimmung der Strahlungsheizraten, die
im Zusammenhang mit der stratosph

arischen Zirkulation stehen. Dies geschieht i. a. mit Hil-
fe eines Strahlungstransportmodells, das mit beobachteten Prolen der Temperatur und der
strahlungswirksamen Gase initialisiert wird. Einige dieser Arbeiten, in denen aus den Strah-
lungsheizraten auch noch die stratosph

arische Zirkulation ermittelt wurde, wurden bereits im
vorigen Abschnitt genannt. Dar

uber hinaus sind hier noch Roseneld (1992), Roseneld et al.
(1994) und Hicke et al. (1998) zu erw













are wurde von Kiehl und Solomon (1986) durchgef

uhrt.
Als Beispiel werden in Abb. 2.4 wieder die Ergebnisse von Roseneld et al. (1987) vorgestellt.
Es handelt sich dabei um die Strahlungsheizraten, aus denen die in Abb. 2.1 gezeigten Verti-
kalgeschwindigkeiten berechnet wurden, wobei aber die global gemittelten Heizraten (s. Kap.




oten Werte treten { wie auch bei den
Vertikalgeschwindigkeiten { im Bereich der Stratopause

uber dem Winterpol auf. Hier wird die
Atmosph

are durch die Strahlung um rund 10 K/Tag gek

uhlt, wobei die Maximalwerte in der
Antarktis erreicht werden. Allerdings beschr

ankt sich die Strahlungsk

uhlung in der Antarktis












uhlraten auftreten. Die gr

oten Heizraten treten ebenfalls in
der N

ahe der Stratopause auf, und zwar in den Tropen und in der Sommerhemisph

are. In den
Tropen erstreckt sich dabei die Strahlungsheizung auf die gesamte Stratosph

are, auerhalb der
Tropen nur auf die mittlere und obere Stratosph

are.
Ein Manko aller bisherigen Arbeiten zur Bestimmung der stratosph

arischen Heizraten ist,





sein, da das prim

are Ziel der meisten Autoren eine Absch

atzung der (zonal gemittelten) stra-
tosph

arischen Zirkulation war (s. Kap. 2.1.2). Zumindest im Nordpolarwinter, wo sowohl im
Geopotentialfeld als auch im Temperaturfeld deutliche Abweichungen von der zonalen Sym-
metrie beobachtet werden, d

urften damit aber wesentliche Informationen verlorengehen. Die
im Rahmen dieser Arbeit durchgef

uhrte Bestimmung der stratosph

arischen Heizraten (Kap.
4.3.2) unterscheidet daher zwischen verschiedenen Regionen des Nordpolargebietes. Im S

udpo-
largebiet, wo die beobachteten Abweichungen von der Zonalsymmetrie geringer sind, werden
allerdings auch in dieser Arbeit nur zonale Mittel betrachtet. Eine Trennung in verschiedene
Meridianabschnitte erscheint hier aufgrund der schlechten Datenlage wenig sinnvoll.
Zu bemerken ist noch, da die dynamischen Heizraten, d. h. die Heizraten, die durch Verti-
kalbewegungen und ggf. auch durch horizontale Advektion hervorgerufen werden, im allgemei-
nen nicht dem negativen Wert der Strahlungsheizraten entsprechen. Zwischen der dynamischen
Heizrate Q
dyn
und der Strahlungsheizrate Q
rad
gilt in der Stratosph































Im Januar und Juli ist diese Bedingung in den meisten Regionen gut erf

ullt, nicht jedoch im
Fr

uhling und Herbst (s. Kap. 4.3).
Zum Abschlu sollen noch die Wechselwirkungen zwischen der stratosph

arischen Zirkula-
tion und der Tropopause diskutiert werden. In den Tropen wurden diese bereits eingehend
untersucht, in den Polargebieten allerdings nicht.
Wie bereits Brewer und Dobson erkannt haben, transportiert die stratosph

arische Zirkula-




alt somit die extrem
niedrige stratosph

arische Feuchte aufrecht. Sie verringert aber auch die Temperatur der tropi-
schen Tropopause und tr

agt somit wesentlich zum beobachteten Ausma der Trocknung bei.
Wie Statistiken zeigen (z. B. Yulaeva et al. 1994), liegt die mittlere Temperatur der tropischen
Tropopause im Januar rund 5 K niedriger als im Juli. Dies erweist sich als konsistent mit
der Tatsache, da die Aufw

artsbewegung in der unteren Stratosph

are (s. Abb. 2.2) im Januar
ungef






at im Nordwinter erkl

arbar ist. In der aktuellen Literatur wird daher der Jahresgang
der tropischen Tropopause als Folge der von den Extratropen angetriebenen stratosph

arischen
Zirkulation betrachtet (z. B. Holton et al., 1995; Reid and Gage, 1996). Auerdem l

at sich fol-
gern, da die tropische Tropopause bei v






ahrend des gesamten Jahres um weitere 5 K w

armer als im Juli w

are.
Es sei an dieser Stelle aber nicht verschwiegen, da die mittlere Temperatur der tropi-





aren. Nur im Raum Indonesien/Westpazik, wo die st

arkste Konvek-
tion stattndet, ist die Tropopause wirklich kalt genug. Daher wird angenommen, da der
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Groteil des Aufsteigens durch die tropische Tropopause in dieser Region stattndet (Newell
and Gould-Stewart, 1981; Frederick and Douglass, 1983). Highwood und Hoskins (1998) wei-
sen in diesem Zusammenhang darauf hin, da Rossby- und Kelvinwellen, die im Zentrum der
Konvektion angeregt werden, eine wichtige Rolle f

ur die zonale Variabilit

at der tropischen Tro-
popausentemperatur spielen k

onnten. Festzuhalten bleibt also, da die tropische Tropopause
durch die stratosph







arischen Zirkulation auf die polare Tropopause konnte kei-
ne Ver

oentlichung gefunden werden. Dennoch lassen sich anhand der bekannten Unterschiede
zwischen der Arktis und der Antarktis (s. Kap. 2.2.2) einige qualitative Aussagen treen. Wie
Hoinka (1998) zeigte, liegt die Tropopause

uber der Antarktis im Winter h

oher als im Sommer,
w






sich diese Beobachtung durch die sehr niedrige Stratosph

arentemperatur im Antarktiswinter.
Nimmt man die Bodentemperatur und den mittleren troposph

arischen Temperaturgradienten
als gegeben an, so mu die Troposph






alter die untere Stratosph

are ist. Bei v








are in beiden Polargebieten im Winter noch k

alter, als sie es in der Antarktis
tats

achlich ist. Folglich w

are zu erwarten, da dann die Tropopause in beiden Polargebieten im
Winter am h

ochsten liegt, und zwar noch h

oher, als es in der Antarktis beobachtet wird. Auf-
grund des negativen Temperaturgradienten in der Stratosph

are (s. Abb. 2.3a) w

are zudem mit
einer sehr unscharfen Tropopause zu rechnen. Eine genauere Untersuchung dieser Fragestellung
wird in Kap. 4.3.3 durchgef

uhrt.
2.2 Die Tropopause: Denitionen, Klimatologien und theoreti-
sche Arbeiten
2.2.1 Tropopausendenitionen
Wie bereits in der Einleitung angesprochen, basiert die

alteste und am weitesten verbreitete
Tropopausendenition (WMO, 1957) auf einem Grenzwert f

ur den vertikalen Temperaturgra-
dienten. Sie wird allgemein als die thermische Tropopause bezeichnet. In den letzten Jahren
hat auerdem die PV-Denition zunehmende Verbreitung gefunden, d. h. die Tropopause wird
als Fl






altnis vor. Im folgenden werden diese
Tropopausendenitionen vollst

andig wiedergegeben und ausf

uhrlich diskutiert.
Die thermische Tropopause ist als das unterste Niveau deniert, ab dem der vertikale
Temperaturgradient gr

oer als  2 K km
 1
ist, vorausgesetzt, da auch der mittlere Gradi-
ent zwischen diesem Niveau und allen Niveaus innerhalb der dar

uberliegenden 2 km gr

oer









oder den Tropopausendruck zu erg

anzen, der nicht unter- bzw.

uberschritten werden darf, da
sonst eine starke bodennahe Inversion als Tropopause fehlinterpretiert werden k

onnte. Eine
einheitliche Denition dieses Grenzwerts existiert nicht; die in der vorliegenden Arbeit ver-
wendeten Werte werden in Kap. 3.1 angegeben. Zus

atzlich ist in WMO (1957) ein Kriterium
2
Der zweite Teil dieses Kriteriums ist in der Praxis sehr wichtig, da die Au

osung der von den Radiosonden
gelieferten Medaten rund 25 m betr

agt. Ohne ein derartiges Schichtdickekriterium w
















ur das Auftreten mehrfacher Tropopausen festgelegt. Es schreibt vor, da nach einer weiteren
Tropopause zu suchen ist, falls oberhalb einer bereits akzeptierten Tropopause der Tempera-
turgradient wieder unter  3 K km
 1
sinkt und der mittlere Gradient zwischen diesem Niveau
und allen Niveaus innerhalb des dar






uber das obige Tropopausenkriterium erneut erf

ullt, wird eine weitere Tropopause gemeldet.




uhren, da es erlaubt,
aus einem einzelnen Temperaturprol, z. B. einem Radiosondenaufstieg, die Tropopause(n) zu
bestimmen. Es wird daher seit Jahrzehnten im synoptischen Routinedienst eingesetzt. Vom
physikalischen Standpunkt aus ist es allerdings keineswegs als optimal zu betrachten. Abge-
sehen davon, da der Grenzwert f






die thermische Tropopause keine materielle Fl

ache dar, die z. B. bei Vertikalbewegungen ad-
vehiert w






arischer Luft ist also kritisch zu pr

ufen.
Bereits Reed (1955) hat daher vorgeschlagen, die von Ertel (1942) eingef

uhrte potentielle




(r v + 2
)  r ; (2.7)
wobei  die Dichte,  die potentielle Temperatur, v = (u; v; w) der dreidimensionaleWindvektor
und 




oe der PV kann man sich
die Tatsache zunutze machen, da meist nur der dritte Summand des Skalarprodukts in (2.7)
einen nennenswerten Beitrag zur PV leistet. Die PV l









approximieren, wobei f der Coriolisparameter und  die Vertikalkomponente der Vorticity sind.
Auer bei starken vertikalen Windscherungen, also z. B. in der N

ahe des Jetstreams, ist (2.8)
eine gute Approximation an (2.7) (Reed, 1955). Im Gegensatz zum Temperaturgradienten ist
die PV bei adiabatischen, reibungsfreien Bewegungen materiell erhalten, so da Luftmassen un-
terschiedlicher PV solange an ihrem PV-Wert identiziert werden k

onnen, bis diabatische oder












oher ist als in der Troposph

are. In den Tropen gilt dies allerdings
nicht, da f am

Aquator das Vorzeichen wechselt. Mit der von Hoskins et al. (1985) eingef

uhrten













arische Luft durch jP j
<





ur die untere Stratosph

are
auerhalb der Tropen 5 PVU oder mehr typisch sind. Wie man (2.8) entnehmen kann, gelten











Um die Tropopause durch einen Wert der potentiellen Vorticity sinnvoll zu denieren, mu
man also oenbar einen Wert zwischen 1 und 5 PVU w

ahlen. Die ozielle WMO-Denition
(WMO, 1986) sieht hierf

ur einen Wert von 1,6 PVU vor, doch hat sich dieser Wert in der
Literatur nicht durchgesetzt. Eine Untersuchung der Frage, welcher PV-Grenzwert
"
optimal\
ist, wurde von Hoerling et al. (1991) durchgef

uhrt. In einigen Fallstudien verglichen die Autoren
die thermische Tropopause, die sie mittels einer isentropen Analyse aus Radiosondenaufstiegen
ermittelten, mit der PV-Tropopause, die sie f

ur verschiedene PV-Grenzwerte aus Analysedaten
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atzen, bestimmten sie zudem noch die thermische Tropopause aus den Analysedaten. Es
ergab sich, da f

ur PV-Werte von 3 PVU oder weniger die PV-Tropopause systematisch unter




ur P  4 PVU systematisch dar

uber liegt. Als optimalen
Wert in dem Sinne, da die mittlere Abweichung zwischen der thermischen Tropopause und der
PV-Tropopause minimal ist, ermittelten sie P = 3,5 PVU. Zu einem

ahnlichen Resultat kamen
Grewe und Dameris (1996). Dar

uber hinaus zeigte der Vergleich der thermischen Tropopausen,
da diese im Mittel gut

ubereinstimmen, wobei aber bei Verwendung der Analysedaten kleinere
Strukturen nur schlecht aufgel

ost werden. Mit dem PV-Kriterium werden kleinere Strukturen
etwas besser aufgel






mit dem PV-Kriterium die vorhandene Information besser ausgenutzt wird.
Gegen diese Methode der Bestimmung eines optimalen PV-Grenzwerts kann man einwen-
den, da das thermische Kriterium ohnehin nur eine willk

urliche Denition ist und sich zudem








ur die Verwendung eines h

oheren Wertes als 1,6 PVU spricht
allerdings nicht nur die im Mittel zu niedrige Tropopausenh

ohe. Wie die im Rahmen dieser
Arbeit durchgef

uhrte Datenauswertung ergab (s. Kap. 3), kommt es in kr

aftigen Tiefdruckge-
bieten nicht selten vor, da die 1,6 PVU-Fl

ache auf 3 km oder sogar noch tiefer absinkt, also in
H

ohen, die gemeinhin zur unteren Troposph

are gerechnet werden. In einzelnen F

allen schnei-
det die 1,6 PVU-Fl

ache sogar den Boden. Auerdem zeigt sich, da die 1,6 PVU-Denition zu
einem sehr h

augen Auftreten mehrfacher Tropopausen f

uhrt, die sicher nicht alle als Tropo-




ahere Diskussion dieser Frage folgt in Kap.
3.2.5. In der aktuellen Literatur werden meist Werte zwischen 2 PVU und 3,5 PVU zur De-
nition der PV-Tropopause gew

ahlt, wobei in der einzigen bislang ver

oentlichten globalen
Tropopausenstatistik (Hoinka, 1998, 1999) 3,5 PVU verwendet werden.
Eine alternative Methode zur Denition der Tropopause, die auf dem Ozonmischungs-
verh

altnis basiert, wurde von Bethan et al. (1996) vorgeschlagen. Da das Ozonmischungs-
verh





oer als in der Troposph

are ist, erscheint es







ur die Ozontropopause, wie Bethan et al. sie bezeichnen, setzt sich aus drei Kom-









oer als 80 ppbv
3
sein.















uber der Tropopause 110 ppbv

uberstei-
















altnisse von ca. 40 ppbv typisch
sind, sofern keine photochemische Ozonproduktion stattndet.
Der von Bethan et al. durchgef

uhrte Vergleich der Ozontropopausen mit den parallel dazu
berechneten thermischen Tropopausen zeigt, da diese meist gut

ubereinstimmen. Es gibt je-
doch auch F

alle, in denen Dierenzen von mehreren Kilometern auftreten, wobei die thermische
3










Tropopause dann nahezu immer die h






zeigt, da diese vor allem im Winter in polaren Breiten auftreten, wenn die betreende Station
auf der zyklonalen Seite eines starken Jetstreams liegt. Wie die in Kap. 3.2.2 vorgestellten
Ergebnisse zeigen, k

onnen in dieser Situation auch die thermische und die PV-Tropopause sehr
weit auseinanderliegen, wobei ebenfalls die thermische Tropopause h

oher liegt. Da sowohl die
PV als auch das Ozonmischungsverh

altnis unter gewissen Annahmen materiell erhalten sind,
kann man dabei vermuten, da beiden Ph

anomenen derselbe Mechanismus zugrundeliegt. Un-
terst

utzt wird diese Vermutung von Wirth (2000), der mit Hilfe idealisierter PV-Inversionen sy-
stematische Unterschiede zwischen der thermischen Tropopause und der PV-Tropopause fand,
die den von Bethan et al. gefundenen Unterschieden zwischen der thermischen Tropopause und
der Ozontropopause sehr

ahnlich sind. Eine n

ahere Diskussion hierzu folgt in Kap. 3.2.2. Dabei
wird auch versucht, die Eignung des thermischen Kriteriums im Vergleich zum PV-Kriterium
zu bewerten.
Nun liegt der Gedanke nahe, die Ozontropopause als Referenz zur Bestimmung eines PV-





arische Luft voneinander trennt. Die Komplexit

at des Kriteriums von Bethan et al. l

at
allerdings vermuten, da die Denition einer Ozontropopause mit erheblichen Schwierigkeiten









uhrten die Autoren einige
Sensitivit

atsstests durch, die zu dem Ergebnis f

uhrten, da die Tropopausenh

ohen im Mittel
recht unempndlich auf kleine











ohe um meherere Kilometer zur Folge haben. Ein schwerwiegenderes





sondendaten erfordert. Liegen nur signikante Punkte vor, was

ublicherweise der Fall ist, ist
das Gradientenkriterium aufgrund des zu groen Abstandes der Datenpunkte nicht anwend-
bar. Wie die Arbeit von Lerke (1999) zeigt, ist es in diesem Fall

uberhaupt ziemlich schwierig,
ein geeignetes Ozontropopausen-Kriterium zu denieren bzw. die Ozontropopause zu bestim-
men. Der Gedanke, die Ozontropopause als Referenz zu verwenden, mu damit wohl verworfen
werden.
2.2.2 Klimatologische Arbeiten zur Tropopause







aftigen, ist die Zahl der Tropopausenklima-




ur mag sein, da die Pionierarbeit auf
diesem Gebiet (Flohn, 1947) mit nur geringen Korrekturen auch heute noch G

ultigkeit hat.
Flohn wertete die damals verf

ugbaren Radiosondenstationen der Nordhalbkugel (65 St

uck) aus
und erstellte daraus hemisph





ur Sommer und Winter. In
beiden F

allen zeigte sich, da die Tropopause in Poln

ahe viel niedriger ist als in den Tropen.
Im Winter liegt die Tropopause im Polargebiet zwischen 8 und 10 km, in mittleren Breiten zwi-















Rossbywellen liegen. Im Sommer sind die zonalen Asymmetrien deutlich schw

acher, und die
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Tropopause liegt in Poln

ahe in 9 km, in den Mittelbreiten in 11 bis 12 km und in den Tropen
wieder in 16 bis 17 km. Flohn zeigt ferner Meridionalschnitte der Tropopausentemperatur. Im











N ein Maximum von etwa  57

C und sinkt dann bis zum Pol
wieder auf etwa  65










C erreicht, und dann steigt die Tropopausentemperatur kontinuierlich bis auf
etwa  45

C am Pol. Erstaunlich ist, da diese Temperaturen trotz der damaligen schlechten
Datenlage nur in Poln








agt nach dem heutigen Kenntnisstand die Tropopausentemperatur im Sommer
etwa  48









atigt werden. In den
Tropen betr






, im Zonalmittel liegt sie jedoch bei rund  79

C (Highwood and Hoskins,
1998), und im Nordsommer liegt sie bei etwa  72

C und weist in 10

N kein Minimum auf.
Ein wichtiger Aspekt der Struktur der Tropopause wurde von Defant und Taba (1957)
hervorgehoben. Sie wiesen darauf hin, da der Anstieg der Tropopausenh

ohe vom Pol zum

Aquator zu einem bestimmten Beobachtungstermin nicht allm

ahlich erfolgt, wie es im kli-





innerhalb des Polargebiets, der Mittelbreiten und der Tropen jeweils relativ einheitlich ist, tre-
ten am Polarfrontjet und am Subtropenjet sprunghafte










Ubergang im Klimamittel kommt
daher, da die Position der Jetstreams schwankt.
Die Erstellung globaler Tropopausenklimatologien wurde erst in den letzten Jahren durch
die Verf





uber den groen datenarmen Ozeangebie-
ten eine Bestimmung der Tropopause erlauben. Hoerling et al. (1991) f

uhrten auf dieser Basis
eine globale Bestimmung der Tropopause durch; diese erstreckt sich allerdings nur

uber einen
Monat und ist daher nicht als Klimatologie zu bezeichnen (das Hauptziel der Arbeit war eine




aren-Austauschs). Die wohl erste globale Tro-
popausenklimatologie stammt somit von Reichler (1995). Sie basiert auf ECMWF-Analysen
5
der Jahre 1980-1994 und verwendet das thermische Tropopausenkriterium. Eine weitere Klima-
tologie erstellte Hoinka (1998, 1999), wobei er im Gegensatz zu Reichler auerhalb der Tropen







unglichen ECMWF-Daten den Vorteil haben, da sie mit einem einheitlichen
Analyseverfahren gerechnet wurden und daher homogen sind.
Beide Klimatologien enthalten nat

urlich die Polargebiete, gehen aber nicht besonders ins
Detail. Hoinka zeigt f













ur die Tropopausentemperatur zeigt Hoinka gar nur Jahresmittel, und die Sch

arfe
der Tropopause, d. h. die

Anderung des vertikalen Temperaturgradienten an der Tropopause









uhling und Herbst, die Tropopausentemperatur allerdings

uberhaupt nicht.
Ein wesentlicher Bestandteil dieser Arbeit ist daher die Erstellung einer umfassenden Klima-























einbezieht. Die Ergebnisse der Arbeiten von Hoinka und Reichler werden, soweit sie sich auf




2.2.3 Theoretische Arbeiten zur Tropopause
Obwohl die Tropopause ein sehr wesentliches Merkmal der thermischen Struktur der Atmo-
sph

are ist und ihre Existenz seit langem bekannt ist, fehlt bislang eine in sich geschlossene
Theorie, die den meridionalen Verlauf ihrer H





art. Lediglich zu einigen








alteste Ansatz geht auf Manabe und Strickler (1964) bzw. Manabe und
Wetherald (1967) und ihre Experimente mit einem Strahlungs-Konvektions-Modell zur

uck.
Darin wird angenommen, da sich die Stratosph

are im Strahlungsgleichgewicht und die Tro-
posph

are im konvektiven Gleichgewicht benden, so da die Troposph

are (oberhalb des Kon-
densationsniveaus) feuchtadiabatisch geschichtet ist. Mit diesen Annahmen erh

alt man in einem
Strahlungs-Konvektions-Modell an der Obergrenze der konvektiven Schicht tats

achlich einen
scharfen Knick in der Temperaturkurve, der durchaus

Ahnlichkeit mit der beobachteten Tropo-
pause hat. Allerdings liegt dieser Temperaturknick zu tief, wobei der Fehler in den Tropen noch
relativ gering ist. Dort liegt die Tropopause im Strahlungs-Konvektions-Modell um 2 bis 3 km
zu tief, was unter anderem auf die dynamische K

uhlung in der tropischen unteren Stratosph

are








uhrt der strahlungs-konvektive Ansatz
hingegen zu Tropopausenh

ohen, die um mehr als 5 km unter den beobachteten Werten liegen,
so da man hier von einem v

olligen Versagen dieses Ansatzes sprechen mu. Der Hauptgrund
daf

ur ist, da dort der tats

achliche vertikale Temperaturgradient { im Gegensatz zu den Tropen





arischen Temperaturgradienten ist nun auch das Kernproblem
der Theorien zur auertropischen Tropopause. Er betr

agt im Mittel ungef

ahr  6,5 K km
 1
und
zeigt, sofern man die winterliche Bodeninversion ausklammert, verbl

uend geringe regionale
Unterschiede oder jahreszeitliche Schwankungen. Allgemein ist akzeptiert, da barokline Wel-
len eine wesentliche Rolle bei der Aufrechterhaltung dieses Temperaturgradienten spielen, da




armetransport eine Stabilisierung der Atmosph

are bewirken.
Egger (1995) zeigte zudem in idealisierten numerischen Experimenten, da barokline Wellen
zumindest im n

ordlichen Teil der baroklinen Zone eine Anhebung der Tropopause bewirken.
Die quantitative Beschreibung des klimatologischen Eektes der baroklinen Wellen ist aber
nach wie vor ein oenes Problem.
Eine Hypothese lautet, da barokline Wellen eine Anpassung der Atmosph

are an einen
Zustand der baroklinen Neutralit

at bewirken, d. h. an einen Zustand, der gerade an der Gren-
ze zur baroklinen Instabilit

at liegt. Diese Hypothese liegt den Theorien von Held (1982) und
Lindzen (1993) zugrunde, wobei Held als Stabilit

atsbedingung verwendet, da der meridio-
nale Gradient der quasigeostrophischen potentiellen Vorticity gleich Null sein mu (Charney
and Stern, 1962), und Lindzen von den Resultaten des Eady-Modells (Eady, 1949) ausgeht.
Beide Theorien liefern plausible Ergebnisse, jedoch zeigte die Untersuchung von Thuburn und







vom Coriolisparameter oder vom meridionalen Temperaturgradienten dem Vergleich mit einem
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allgemeinen Zirkulationsmodell nicht standhalten. Gegen die Hypothese der baroklinen Neu-
tralit

at spricht auch, da der beobachtete zonal gemittelte Zustand der Atmosph

are baroklin
instabil ist (z. B. Valdes and Hoskins, 1988).
Eine andere Hypothese wurde k

urzlich von Juckes (1999) vorgeschlagen. Deren Ausgangs-
punkt ist, da die Stabilit






gleichkommt. Durch die Aktivit

at der baroklinen Wellen wird
die Atmosph





> 0 gilt, wobei die plausible Annahme ge-





















ridionale Advektion erzeugt wird. Ein Vergleich dieser Hypothese mit der NMC-Klimatologie
von Randel (1992) ergibt, da sie in den mittleren Breiten der Nordhemisph










are und die Polargebiete gilt dies allerdings nicht.
Zum Schlu sollen noch einige Grundlagen der Variabilit

at der Tropopause im Zusammen-




ahnt werden. Wie allgemein bekannt ist, liegt die
Tropopause in Antizyklonen h

oher und in Zyklonen niedriger als im Durchschnitt. Da synop-
tischskalige Bewegungen in guter N

aherung geostrophisch balanciert sind, lassen sich wichtige
Informationen

uber die dabei ablaufende Dynamik durch die quasigeostrophische Theorie und
durch PV-Inversionen gewinnen. Ein sehr einfaches Bild erh

alt man dabei, wenn man Zyklonen
(Antizyklonen) in der oberen Troposph

are als positive (negative) PV-Anomalien betrachtet,
die durch quasi-horizontale Advektion entlang von Isentropen entstanden sind (Hoskins et al.,
1985). Durch eine Inversion der daraus resultierenden PV-Verteilung, die unter gewissen An-
nahmen

uber die dynamische Balance (z. B. geostrophisch) m

oglich ist, bekommt man dann
das Temperatur- und Windfeld, das mit der PV-Verteilung dynamisch konsistent ist.
Im Falle einer isolierten antizyklonalen Anomalie ist die Stabilit

at oberhalb und unterhalb
der Anomalie erh








orten Tropopause, sind also die Troposph

are und die Stratosph

are stabiler als
normal und die Tropopause ist h

oher als normal, da die Stabilit

at innerhalb der Anomalie
auf troposph

arische Werte reduziert ist. F

ur eine zyklonale Anomalie sind jeweils die Vorzei-
chen umzukehren. Wichtig ist zudem, da das Verh

altnis zwischen der horizontalen und der
vertikalen Skala der PV-Anomalie daf

ur entscheidend ist, inwieweit sich die PV-Anomalie in
Form einer Stabilit

atsanomalie bzw. in Form relativer Vorticity auswirkt (Wirth, 1999). Eine
geeignete Mazahl hierf

ur ist das sogenannte Aspektverh











die vertikale Skala und L
x





kann ein typischer Wert von




atsanomalie, ist A 1,

uberwiegt die
relative Vorticity. Bei typischen synoptischskaligen St

orungen liegt A zwischen 0,1 und 1, so
da sowohl die relative Vorticity als auch die Stabilit

atsanomalie von Bedeutung sind.
W

ahrend die qualitative Eignung von PV-Inversionen zur Beschreibung der synoptischska-
ligen Variabilit

at der Tropopause allgemein anerkannt ist, fehlen quantitative Untersuchungen
zu dieser Frage bislang weitgehend. Es existieren zwar einige Fallstudien, in denen Tiefdruckent-
wicklungen mit Hilfe von PV-Inversionen n

aher untersucht wurden (z. B. Davis and Emanuel,
1991), doch die Tropopause wurde darin nur als Nebenaspekt betrachtet. Nach wie vor unge-
kl

art ist beispielsweise, wie realit

atsnah idealisierte, isolierte PV-Anomalien sind, wie sie f

ur
PV-Inversionen meist verwendet werden (z. B. Wirth, 1999). Oen ist auch, ob die Zusam-
menh

ange zwischen der Auslenkung der Tropopause und der Vorticity im Tropopausenniveau




sind. Um dies zu untersuchen, wird in Kap. 3.3.3 ein Vergleich zwischen PV-Inversionen und
Ergebnissen der Datenauswertung vorgenommen.
Ein Modell, das auf sehr einfache Weise die Dynamik der Tropopause beschreibt und so-









are werden in diesem Modell jeweils als Gebiete konstanter (quasigeostrophi-
scher) potentieller Vorticity betrachtet, und die Tropopause als die Grenz

ache dazwischen.
Die Abweichung der potentiellen Temperatur der Tropopause von ihrem Grundzustand wird
als Modellvariable betrachtet, und die Auslenkung der Tropopause sowie die Stromfunktion
des Windfeldes werden daraus diagnostisch bestimmt. Ein wichtiges Ergebnis dieser Theorie
















Darin bedeuten z die Auslenkung der Tropopause, 
0
tp
die Abweichung der potentiellen Tem-
peratur der Tropopause,   =
@
@z











Zur Fragestellung des Massenaustausches zwischen der Stratosph

are und der Troposph

are (STE
= stratosphere-troposphere exchange) existiert umfangreiche Literatur, was nicht zuletzt auf
dessen groe Bedeutung f










spiel sei hier der Transport von FCKW in die Stratosph

are genannt, der zu einer Anreicherung









atzung dieses Prozesses mu unter anderem der STE genau bekannt sein. In
diesem Abschnitt werden zun

achst die wichtigsten Austauschprozesse und anschlieend einige




Bei der Behandlung der Austauschprozesse mu zun

achst zwischen den verschiedenen betei-
ligten Skalen unterschieden werden. Zun

achst ist hier die globale Skala zu nennen, die mit









autert wird, ist f

ur einen groen Teil der Stratosph

are nur der auf der globalen Skala stattn-
dende Austausch von Bedeutung. Aber auch die synoptischskaligen Austauschprozesse, z. B. im
Zusammenhang mit Tropopausenfalten oder abgeschlossenen H

ohenzyklonen, haben in der Li-




uhren, da derartige Ereig-
nisse zu mebaren Ver






z. B. zu einer erh

ohten Ozonkonzentration. Kleinskalige Austauschprozesse, z. B. turbulente
Vermischung, stehen meist im Zusammenhang mit synoptischskaligen Prozessen, da diese durch
die Erzeugung kleinskaliger Strukturen erst die Basis f

ur das Wirken kleinskaliger Prozesse
schaen.
Der globalskalige Austausch h

angt, wie gesagt, mit der stratosph

arischen Zirkulation und













oglich ist. Sie f

uhren in diesem Zusammenhang den Begri der untersten Strato-
sph

are (lowermost stratosphere) ein, worunter sie diejenigen Teile der Stratosph

are verstehen,
deren potentielle Temperatur unter 380 K liegt. Die Bedeutung der 380 K-Fl

ache liegt darin,












ache aber nur durch diabatische Prozesse. Dar

uber hinaus argumentieren Hol-
ton et al. (1995), da f





uberhaupt nur der Austausch durch
die 380 K-Fl






erst oberhalb davon stattnden. Die Quantizierung dieses globalen Austausches ist relativ ein-
fach, da hierf





Ist man an der Troposph

are oder der untersten Stratosph

are interessiert, mu man aller-
dings die synoptisch- und kleinerskaligen Austauschvorg

ange betrachten, was deutlich kompli-
zierter ist. Deniert man die Tropopause als PV-Fl






Anderung der potentiellen Vorticity (Hoskins et al., 1985), welche Prozesse einen




















die diabatische Heizrate und X nichtkonservative Kr

afte, wie sie
z. B. Reibung oder Diusion entsprechen. Eine materielle

Anderung der PV tritt also dann
ein, wenn ein vertikaler Gradient der diabatischen Heizung vorhanden ist (der dritte Summand





, ist der wesentliche, s. (2.7) bzw. (2.8)), oder, wenn nicht-
konservative Kr

afte die relative Vorticity ver

andern. In der Literatur werden zahlreiche me-
teorologische Ph

anomene genannt, bei denen mindestens einer dieser Austauschprozesse wirkt,
unter anderem Tropopausenfalten (z. B. Shapiro, 1978, 1980), abgeschlossene H

ohenzyklonen
(z. B. Price and Vaughan, 1993; Wirth, 1995), abgeschlossene H

ohenantizyklonen (Zierl and
Wirth, 1997) und Konvektion, die die Tropopause durchdringt (z. B. Reiter, 1975).
In Tropopausenfalten, die am Jetstream im Bereich lokaler Geschwindigkeitsmaxima entste-
hen, wird durch die ageostrophische Zirkulation stratosph

arische Luft bis tief in die Troposph

are
advehiert. Der Austausch erfolgt hier prim

ar durch turbulente Prozesse, da die horizontale Ska-
la der Falten mit zunehmendem Eindringen in die Troposph

are immer kleiner wird und da im











ahrend eines Teils ihrer Lebensdauer von Falten
begleitet sind, k








uber warmem Wasser liegen, tritt in ihnen starke Kon-
vektion auf, die, wenn die

aquivalentpotentielle Temperatur am Boden

uber der potentiellen
Tropopausentemperatur liegt, die Tropopause durchdringen kann. Durch die Freisetzung la-
tenter W

arme erfolgt dann diabatische Heizung, und durch die Vertikalbewegungen in den
einzelnen Konvektionszellen zus

atzlich turbulente Vermischung. Auerdem treten an der Ober-
grenze dichter hoher Wolken groe Strahlungsk












ohe (an der Wolkenobergren-
ze) eine neue bildet. Die Richtung des Austausches ist hier also, wie auch bei den Falten, von
der Stratosph









ohenantizyklonen verhalten sich in gewisser Weise umgekehrt wie Zyklonen, allerdings




at i. a. keine hochreichende Kon-












armung der Tropopausenregion, so da die Tropopause allm

ahlich absinkt. Der Mas-
senaustausch erfolgt somit von der Troposph

are in die Stratosph

are.





nen, in denen die Konvektion gro

achig die Tropopause durchdringen kann, geht der Aus-
tausch in Richtung Troposph

are. Im Falle der tropischen Konvektion, die im allgemeinen ge-
meint ist, wenn von Konvektion als Austauschproze gesprochen wird, ist dies allerdings anders.
In den Tropen liegt die

aquivalentpotentielle Temperatur am Boden tiefer als die potentielle
Tropopausentemperatur. Nur sehr starke Konvektionszellen k

onnen dort die Tropopause er-
reichen oder sogar durchdringen, wobei hier die kinetische Energie der nach oben schieenden




















aren-Austausches ist wieder zwischen





onnen, wie schon erw

ahnt, die in Kap. 2.1.2 beschriebenen Methoden
zur Bestimmung der stratosph

arischen Zirkulation verwendet werden. Als Beispiel sei hier die
Arbeit von Holton (1990) genannt, in der das Downward-Control-Prinzip verwendet wurde.
Holton ermittelte darin den Massenu durch die 100 hPa-Fl

ache, und berechnete dann aus











Im globalen Mittel fand er eine Umw

alzzeit von 2,5 Jahren, wobei aber die bereits in Kap. 2.1.2
angesprochenen hemisph

arischen und jahreszeitlichen Unterschiede zu beachten sind. Im Jah-
resmittel ist der abw

artsgerichtete Massenu durch die 100 hPa-Fl














ochte man den Jahresgang des Nettoaustausches durch die Tropopause bestimmen, mu
man zus





ucksichtigen. Wie Appenzeller et
al. (1996) zeigen, ist dieser vor allem in der Nordhemisph






arenmasse um rund 10% einhergeht. Steigt die Tropopause im Mittel

uber ein groes Gebiet an, geht zus

atzlich Masse von der Stratosph








angt die Richtung des Austausches davon ab, ob die gror

aumige Absinkbewegung
der Luft oder die Absinkbewegung der Tropopause st

arker ist. Im Mittel

uber die auertropi-
schen Gebiete der Nordhemisph

are ist die Tropopause zwischen Januar und M

arz am tiefsten
und im Juli und August am h

ochsten. Insgesamt ergibt sich, da in der Nordhemisph

are der











are ist der Jahresgang

ahnlich, aber mit wesentlich kleinerer Amplitude.
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atzungen des synoptischskaligen Austausches, der nach herrschen-
der Ansicht durch Tropopausenfalten und abgeschlossene H

ohenzyklonen dominiert ist, setzen
sich aus Fallstudien

uber einzelne Falten bzw. H






augkeit zusammen. In den letzten Jahren wurden zudem numerische Simulationen
einzelner Falten durchgef

uhrt (z. B. Lamarque and Hess, 1994; Ebel et al., 1996). Diese Si-
mulationen best

atigen die seit l

angerem bekannte Tatsache, da Tropopausenfalten einen si-
gnikanten Massenu in Richtung Troposph

are bewirken, sie zeigen in der Umgebung der
Falten aber auch entgegengesetzte Fl

usse, die nur rund 30% kleiner sind. Wichtig ist dabei,




















urften mit dazu beitragen, da die Denition einer Ozontropopause so groe Schwierigkeiten
bereitet, denn sie bewirken eine Abschw





uber das Auftreten von Tropopausenfalten und abgeschlossenen H

ohen-
zyklonen wurden z. B. von Ebel et al. (1996) und von Elbern et al. (1998) aufgestellt. Unter
Verwendung der in den Fallstudien ermittelten Massen

usse einzelner Falten (bzw. Zyklonen)
kommen diese Arbeiten auf merklich h

ohere globale Austauschraten als z. B. Holton (1990).
Darin spiegelt sich nat

urlich die Tatsache wider, da Tropopausenfaltungen Austausch in beide
Richtungen bewirken, allerdings bleibt auch dann noch ein erheblicher Unterschied, wenn nur
die Nettomassen















are in die auertropische Stratosph

are auftreten. Bei einer Bestimmung
des Flusses durch die 100 hPa-Fl

ache, wie Holton sie durchf






amlich nicht erfat. Ein weiterer Erkl

arungsansatz ist, da es in den mittleren Breiten auch









amen z. B. abgeschlossene Antizyklonen in Frage (Zierl and Wirth, 1997). Recht wahr-







































armungen (sudden stratospheric warmings) geh

oren zu den mar-
kantesten Ereignissen, die in der Stratosph

are beobachtet werden. Sie treten am

oftesten im










onnen sie zum v

olligen Zusammenbruch des winterlichen Polarwirbels und zu einer Umkeh-
rung des meridionalen Temperaturgradienten im Polargebiet f

uhren. Als groe Erw

armungen
(major warmings) werden sie bezeichnet, wenn in 10 hPa und 30 hPa die Temperatur am Pol

uber den zonalen Mittelwert in 60

Breite ansteigt und zus






ache am Pol gr


























armung, in den neunziger
Jahren allerdings nur in den Wintern 1990/91 und 1998/99 (pers. Mitt. v. M. Dameris). Im
S

udpolargebiet wurden groe Erw

armungen hingegen noch nie beobachtet. Kleine Erw

armun-









Labitzke und einigen Mitarbeitern in einer Vielzahl von Arbeiten durchgef

uhrt, die hier nicht
einzeln aufgef

uhrt werden sollen. Eine Zusammenfassung und Hinweise auf weitere Literatur
nden sich in Naujokat und Labitzke (1993). Erg

anzend zu den obigen Denitionen sei noch
erw












ost, als auch darin, da er sich so weit vom Pol entfernt,
















ubersteigen kann, aber auch in der unteren Stratosph

are (etwa in
100 hPa) kann es zu Temperaturen kommen, die um 10 K bis 15 K

uber den Durchschnittswer-
ten liegen. Ferner zeigen langj






immer eine besonders starke Aktivit

at planetarer Wellen der Wellenzahl 1 und/oder 2 vor-
ausgeht. Diese Beobachtung bildet den Ausgangspunkt f








armungen, die in den folgenden Abschnitten besprochen werden.
In seinen Grundz










armungen akzeptiert ist, eng ver-
wandt mit dem in Kap. 2.1.1 besprochenen Mechanismus der stratosph

arischen Meridionalzir-
kulation: Rossbywellen breiten sich in die Stratosph

are aus und bewirken durch eine Wech-









armung kommen kann, m

ussen sich die




Aquator, sondern in Richtung Pol ausbreiten.
Eine ad

aquate Beschreibung des daf

ur notwendigen Zustandes der Atmosph






ur planetare Wellen, der ebenso wie der aus der
Optik bekannte Brechungsindex f

ur elektromagnetische Wellen eine Beschreibung der Ausbrei-
tungsrichtung der Wellen zul






at des Vorganges das Eliassen-Palm-Theorem (s. Kap. 2.1.1) nicht
erf





omung. Ist diese so stark,
da sich in irgendeiner H

ohe ein kritisches Niveau ausbildet, h

alt die Wechselwirkung auch
dann an, wenn die Wellenausbreitung station









Matsuno (1971) verwendete ein lineares numerisches Modell der Stratosph

are, um zu zei-





Er gab als Anfangsbedingung ein klimatologisches Windprol vor und spezizierte als untere
Randbedingung (in 10 km H

ohe) eine Rossbywelle der Wellenzahl 1 oder 2. In beiden F

allen










atere Arbeiten (z. B. Holton, 1976; Rose, 1983) deuten darauf hin, da hierf

ur nichtlineare
Wechselwirkungen zwischen Wellen und dem Grundstrom bzw. zwischen Wellen verschiedener
Wellenzahl verantwortlich sind.
Eine weitere Fragestellung, mit der sich neuere Arbeiten besch









der Anfangszustand der Atmosph

are darauf hat, ob eine Erw

armung eintritt oder nicht. Beob-
achtungen deuten hier insbesondere auf einen Einu der quasi-zweij

ahrigen Oszillation (QBO
= quasi-biennial oscillation) hin, die den nahezu periodischen Wechsel der Windrichtung in
der tropischen Stratosph






bevorzugt dann auftreten, wenn sich die QBO in der Ostphase bendet, d. h. wenn in der tro-
pischen Stratosph

are Ostwind herrscht (Holton and Tan, 1980; Labitzke, 1982). Numerische





armungen erleichtert werden, wenn in den Tropen Ostwind herrscht, d. h. da







osen. Die Autoren begr

unden dies damit, da sich die Rossbywellen
in der Ostphase der QBO eher polw

arts ausbreiten als in der Westphase, da die Nullwindlinie
als kritisches Niveau wirkt und in der Ostphase eine Ausbreitung der Wellen in die Tropen
verhindert.
Kritik an der allgemein verbreiteten Ansicht, da Welle-Grundstrom-Wechselwirkungen der














aug so gro ist, da die Denition eines mittleren zonalen Grundzustandes nicht
mehr sinnvoll erscheint. Stattdessen betonen sie die Bedeutung von Wechselwirkungen zwi-
schen abgeschlossenen Wirbeln. Auf eine n

ahere Diskussion der Argumente von O'Neill und









armungen, der nach dem Wissen des Autors bis-
lang nicht untersucht wurde, ist deren m






uberdurchschnittlich hohen Temperaturen in der unteren Stratosph

are ist damit zu




armungen zu einem deutlichen Absinken der Tropopause
f





















achst werden in Kap. 3.1 die dazu verwendeten Datens

atze sowie die
Auswerteverfahren beschrieben. Kap. 3.2 widmet sich dem mittleren Zustand der polaren Tro-
popause. Dabei wird unter anderem gezeigt, da sich der Jahresgang des Tropopausendrucks
in den verschiedenen Regionen der Polargebiete drei verschiedenen Mustern zuordnen l

at.
Das Zustandekommen dieser Muster kann durch einen Vergleich des Temperaturverlaufs in
der mittleren Troposph











aher besprochen. Die Variabilit

at der Tropopause im Zusammenhang mit
synoptischskaligen St

orungen wird in Kap. 3.3 untersucht. Einige erg

anzende Fragestellungen,











ur den statistischen Teil dieser Arbeit wurden sowohl die ERA-Daten (ERA = ECMWF-
Reanalyse) der Jahre 1979 bis 1993 als auch die verf

ugbaren Radiosondendaten der Jahre 1989
bis 1993 ausgewertet. Um die Datenmenge in Grenzen zu halten, wurde von den ERA-Daten
nur der 12 UTC-Termin verwendet und die Auswertung der Radiosondendaten auf 5 Jahre be-
schr

ankt. Aus beiden Datens

atzen wurden die thermische Tropopause, die PV-Tropopause und
die jeweils zugeh

orige Tropopausentemperatur bestimmt. Die Berechnung der PV-Tropopause
aus den Radiosondendaten benutzt dabei das Vorticityfeld der ERA-Daten, das auf die Po-
sitionen der Radiosondenstationen interpoliert wurde. Die Berechnungsalgorithmen werden in










ur deren Berechnung die Radiosondendaten geeigneter erschienen als die ERA-Daten.





at dieser Daten angebracht, die in Kap. 3.1.3 durchgef

uhrt wird. In Kap.
3.1.4 folgt schlielich ein Vergleich derjenigen Gr

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3.1.1 ERA-Daten
Die ERA-Daten entstammen einem Reanalyse-Projekt, das in den Jahren 1994 bis 1996 am
ECMWF durchgef

uhrt wurde. Im Rahmen dieses Projekts wurden die globalen Analysen der
Jahre 1979 bis 1993 mit einem einheitlichen Analyseschema, das dem aktuellen operationellen





unglichen ECMWF-Analysedaten ist, da diese einen homogenen Datensatz
bilden, der f











unglichen Analysedaten nicht gegeben. Beispielsweise wiesen die urspr

unglichen
Daten einen Trend im global gemittelten Bodendruck auf (Trenberth and Guillemot, 1994),
w

ahrend die ERA-Daten keinen derartigen Trend zeigen (Hoinka, 1998). Auch die globale Tro-
popausenstatistik von Reichler (1995), die auf den urspr

unglichen Analysen basiert, leidet unter
der Inhomogenit

at der Daten. Zwischen den Jahren 1980 und 1983 zeigt Reichler's Auswer-
tung

uber der Antarktis eine Abnahme des Tropopausendrucks um 100 bis 150 hPa (!), was
einem Anstieg der Tropopausenh

ohe um 3 bis 5 km entspricht. Die Auswertung der ERA-
Daten zeigt zwar im antarktischen Fr










Das ECMWF-Modell ist, wie die meisten globalen Modelle, ein spektrales Modell. Das be-
deutet, da die Darstellung der meteorologischen Felder in Kugel

achenfunktionen erfolgt. Die
ERA-Daten wurden mit einer horizontalen Au

osung von T106 gerechnet, d. h., da Struk-
turen bis zu einer horizontalen Wellenzahl von 106 aufgel

ost werden und da triangul

ares
Abhacken verwendet wird. Im korrespondierenden Gau-Gitter entspricht dies einem Gitter-
punktsabstand von 1,125

. Als Vertikalkoordinate wird ein sogenanntes hybrides -p-System
mit 31 Schichten verwendet. In Bodenn

ahe entspricht dieses Hybridsystem einem gew

ohnlichen
-System, d. h. die Koordinaten






ahlich in ein p-System

uber. Die obersten 5 Schichten sind Fl

achen konstanten
Drucks (90, 70, 50, 30 und 10 hPa).
F






achen verwendet. Die Daten sind somit identisch mit den von Hoinka (1998,
1999) verwendeten. Der Algorithmus zur Bestimmung der Tropopause, der nun beschrieben




Ubereinstimmung mit den aus den Radiosondendaten ermit-
telten Tropopausen (s. Kap. 3.1.2 und 3.1.4) ausgerichtet und unterscheidet sich von Hoinka's
Algorithmus. Die Unterschiede zwischen den Algorithmen und deren Auswirkungen auf die
Ergebnisse werden am Ende dieses Abschnittes kurz angesprochen.
Thermische Tropopause
Zur Bestimmung der thermischen Tropopause wird zun

achst zwischen je zwei Modell

achen






























Es ist zu betonen, da der Gitterpunktsabstand des Gau-Gitters (1,125






der Daten (T106) entspricht. Insbesondere in Poln

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verhindern, da eine markante Bodeninversion als Tropopause fehlinterpretiert wird, beginnt
die Suche bei der achten Modell

ache. Diese entspricht ca. 770 hPa, wenn der Bodendruck
1000 hPa betr

agt. Die Suche endet an der 26. Modell

ache bzw. in 110 hPa. Von der achten
Fl






























































































































Die Tropopausentemperatur wird sowohl durch Interpolation als auch durch Extrapolation des
Temperaturgradienten







































































































atzung der Tropopausentemperatur (z. B. Highwood and Hos-
kins, 1998) zu vermeiden. Der Vergleich mit den aus den Radiosondendaten ermittelten Tro-
popausentemperaturen (s. Kap. 3.1.4) zeigt, da die Extrapolation in der Tat eine gewisse
Verbesserung bewirkt.
























Ist das Kriterium (3.5) nicht erf

ullt, geht die Suche nach einer Tropopause weiter. Falls der Tro-
popausendruck gr

oer als 600 hPa ist, wird ebenfalls nach einer weiteren Tropopause gesucht;
wenn keine weitere gefunden wird (was in einzelnen F

allen vorkommt), wird die Tropopause
aber trotz p
TP
> 600 hPa akzeptiert.
Nun gibt es zwei M





oglichen Niveau (110 hPa) keine
Tropopause gefunden wird:





. In diesem Fall wird die Tropopause
auf die Modell

ache 11 (ca. 625 hPa bei p
sfc
= 1000 hPa) gesetzt.












ullt. Die Tropopause wird dann auf Modell

ache 26 (110 hPa) gesetzt.
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Eine derartige Fehlerbehandlung war nur bei einigen Millionstel der berechneten Tropopausen
erforderlich. Daher kann man davon ausgehen, da die Ergebnisse des statistischen Vergleichs
der ERA-Tropopausen mit den Radiosonden-Tropopausen (s. Kap. 3.1.4) nicht durch die Art
























Die PV wird unter der Annahme berechnet, da die Modell

achen in hinreichend guter N

ahe-




































achen im Bereich zwischen 200 und 400 hPa, wo die Tropopause meist liegt,
kaum noch der Orographie folgen, ist die Annahme der Horizontalit

at auf jeden Fall gerecht-




































































































































Das Symbol  steht f

ur zentrierte Dierenzen in horizontaler Richtung. Da  in spektralen




ur dessen Berechnung keine Dierenzenbildung
erforderlich.
Wie bei der Berechnung der thermischen Tropopause erfolgt die Suche nach der PV-
Tropopause zwischen den Modell

achen 8 und 26 (770 - 110 hPa). Es wird nach dem halb-










































bestimmt. Die Berechnung des Tropopausendrucks und der -temperatur erfolgen wie bei der
thermischen Tropopause. Falls p
TP
> 600 hPa ist oder keine Tropopause gefunden wird, wird
2
Da das ECMWF-Modell hydrostatisch ist, m

ute strenggenommen die hydrostatische Form der PV verwen-
det werden, denn nur diese ist im Rahmen der Modellgleichungen unter gewissen Annahmen materiell erhalten.
Dabei entfallen in (3.6) die Ableitungen des Vertikalwindes w sowie die meridionale Komponente der Coriolis-
kraft (2
 cos ). Hier wird dennoch die nichthydrostatische Form der PV verwendet, da eine m

oglichst genaue
Erfassung der in der realen Atmosph

are relevanten nichthydrostatischen PV angestrebt wird. Die daraus resultie-
rende Inkonsistenz mit den Modellgleichungen l

at sich damit rechtfertigen, da bei Analysedaten ohnehin keine





jeden Fall die hydrostatische PV verwendet werden.
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ebenfalls wie bei der thermischen Tropopause verfahren. Im Falle der 3,5 PVU-Tropopause ist
die Ausfallrate

ahnlich klein wie bei der thermischen Tropopause, bei der 1,6 PVU-Tropopause




oher, da es im Polarwinter gelegentlich F

alle gibt, in denen
die PV in allen Niveaus gr

oer als 1,6 PVU ist.
F






uft, ob die PV

uber dem als Tropopause identizierten Niveau
nochmals unter den PV-Grenzwert f

allt und diesen danach wieder

uberschreitet. Mehrfache
thermische Tropopausen werden nicht ausgewertet. Die PV-Tropopause wird alternativ unter
Vernachl





in (3.7) berechnet. Im Monatsmittel zeigen sich dabei
nur sehr geringe Unterschiede (im allgemeinen < 1 hPa). Dies kann als Zeichen daf

ur gewertet
werden, da (2.8) im Mittel eine sehr gute Approximation an (2.7) ist.
Abh






ur die hier beschriebene Auswertung dieselben Daten benutzt wie
von Hoinka (1998, 1999). Da Herr Dr. Hoinka dem Autor dankenswerterweise seine Ergeb-
nisse zum Vergleich zur Verf

ugung stellte, konnte die Abh

angigkeit der aus den ERA-Daten
bestimmten Tropopausen vom verwendeten Auswertealgorithmus untersucht werden. Eine ge-
naue Beschreibung der von Hoinka verwendeten Algorithmen ndet sich in Hoinka et al. (1993)
und Hoinka (1998). Der wesentliche Unterschied zwischen Hoinka's Algorithmus und dem hier
verwendeten ist, da Hoinka die Daten zun

achst auf isentrope Fl

achen im Abstand von 10 K
interpoliert. Die Bestimmung der genauen Position der thermischen Tropopause erfolgt auer-
dem nicht durch einen Vergleich der Temperaturgradienten in den unmittelbar angrenzenden
Schichten, sondern durch zwei Ausgleichsgeraden durch je 4 Punkte

uber und unter der Tropo-
pause. Beides f

uhrt zu einer Gl

attung der vertikalen Temperaturgradienten in den ERA-Daten.
F

ur die Bestimmung der PV-Tropopause erweist sich diese Gl

attung als harmlos. Die Kor-
relation mit den aus den Radiosondendaten bestimmten PV-Tropopausen (s. Kap. 3.1.4) ist
um weniger als einen Prozentpunkt schlechter als bei den nach (3.2) und (3.8) berechneten
PV-Tropopausen, und die Abweichung der Monatsmittelwerte des Tropopausendrucks von den





allt auf, da Hoinka's Algorithmus im Mittel zu niedrige Tropopausendr

ucke
bzw. zu hohe Tropopausen liefert, w

ahrend der hier beschriebene Algorithmus eher zu hohe
Tropopausendr

ucke liefert. Dies ist eine Folge sich teilweise kompensierender systematischer
Fehler. Eine n

ahere Untersuchung dieses Problems ergab, da die Interpolation der meteoro-
logischen Felder auf isentrope Fl

achen zu niedrige Tropopausendr

ucke zur Folge hat. Da die




oeren Abstand haben als in der Stratosph

are, bendet
sich von der isentropen Schicht, in der die Tropopause liegt, im Mittel der gr

oere Teil in der
Troposph

are. Dadurch ist der mittlere vertikale Temperaturgradient in dieser Schicht systema-
tisch zu niedrig. Als Folge ist auch die mittlere PV in dieser Schicht zu niedrig, was zu einer zu
hohen Tropopause f

uhrt. Wie Tests mit typischen Temperaturprolen zeigten, betr

agt dieser
Eekt bei einem Abstand der isentropen Fl

achen von 10 K zwischen 5 und 8 hPa. Bei einem
Abstand der Isentropen von 3 K oder weniger verschwindet der Eekt weitgehend. Die andere
wichtige systematische Fehlerquelle, die mit der Bestimmung des Tropopausendrucks nach (3.8)
und (3.2) (oder einem






und wird in Kap. 3.1.4 beschrieben. Es sei hier aber vorweggenommen, da diese Fehlerquelle
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sie in den








atzung im Sommer ungef

ahr kompensiert. Ansonsten erh

alt man
dann allerdings zu niedrige Tropopausendr

ucke.





arker bemerkbar. Im Vergleich zu den nach (3.1)-(3.4) berechneten Werten ist hier die Korre-
lation zu den thermischen Radiosonden-Tropopausen (s. Kap. 3.1.4) um 5 bis 15 Prozentpunkte
schlechter, im antarktischen Winter sogar um 30 Prozentpunkte. Die Monatsmittelwerte des
Tropopausendrucks sind {

ahnlich wie bei der PV-Tropopause { in vielen F

allen um einige
hPa niedriger als die hier berechneten Werte, im Gegensatz zur PV-Tropopause gibt es aber
Ausnahmen von dieser Regel. Die auallendste tritt im antarktischen Winter auf, wo die von
Hoinka ermittelten Tropopausendr

ucke um rund 40 hPa h

oher liegen als die hier berechneten.
Hinzuzuf

ugen ist allerdings, da die Abweichung von den aus den Radiosondendaten ermittel-
ten Werten nur 25 - 30 hPa betr

agt, da der hier verwendete Algorithmus im Antarktiswinter zu
niedrige Tropopausendr

ucke berechnet (s. Kap. 3.1.4). Eine n

ahere Analyse dieser Diskrepanz
wurde nicht durchgef

uhrt, da sich die thermische Tropopausendenition f

ur den Antarktiswin-
ter ohnehin als ungeeignet erweist (s. Kap. 3.2.2) und da Hoinka diese auerhalb der Tropen
nur zu Vergleichszwecken verwendete.
3.1.2 Radiosondendaten
Neben den ERA-Daten wurden f















Daten wurden vom Deutschen Wetterdienst (DWD) bezogen. Da beim DWD nur die

uber die
allgemeinen Datennetze verbreiteten ungepr

uften Daten archiviert werden, mute zun

achst ein
Programm zur Elimination oder ggf. Korrektur fehlerhafter Daten entwickelt werden. Dieses
wird im Anhang A beschrieben.
Ein Radiosondenaufstieg wird nach WMO-Vorschrift in Form von 4 Bl

ocken gemeldet,
die mit A bis D bezeichnet werden. Block A enth

alt die Bodenmeldung, die Standarddruck-














uber der 100 hPa-Fl

ache benden sich in Block C. In den Bl

ocken B und
D werden die sogenannten markanten Punkte unter bzw.

uber der 100 hPa-Fl

ache gemeldet;
auch die in den Bl

ocken A und C gemeldeten Tropopausen m

ussen in Block B bzw. D nochmals
gemeldet werden. Die Vorschrift f






osten Daten des Aufstiegs lautet, da der Aufstieg durch lineares Verbinden
der markanten Punkte in einem ln p- oder p

-Diagramm innerhalb gewisser Fehlergrenzen re-
konstruierbar sein mu. Die wichtigsten dieser Fehlergrenzen sind beim DWD folgendermaen
festgelegt (pers. Mitt. von A. Kaestner, DWD):
 Unterhalb der 300 hPa-Fl

ache oder unterhalb der (ersten) Tropopause darf die maximale
Abweichung nicht gr

oer als 1 K sein, oberhalb davon nicht gr

oer als 2 K.
 Die relative Feuchte darf nicht mehr als 15 Prozentpunkte von den Originalwerten ab-
weichen.
 Die Unter- und Obergrenzen von Isothermie- und Inversionsschichten sind dar

uber hinaus
immer zu melden, wenn sie unter der 300 hPa-Fl

ache oder der Tropopause liegen und
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sich

uber mindestens 20 hPa erstrecken.
Diese Bestimmungen sind allerdings nicht einheitlich; bei manchen Wetterdiensten werden die
Fehlergrenzen deutlich groz

ugiger gehandhabt. Zu bemerken ist auch, da die markanten
Punkte in entlegenen Regionen zumindest noch bis vor wenigen Jahren mittels graphischer
Verfahren bestimmt wurden. In diesem Fall h

angt die Auswahl der markanten Punkte auch
von der Gewissenhaftigkeit des jeweiligen Wetterbeobachters ab.
In den Bl

ocken A und C werden zu jedem Druckwert die geopotentielle H

ohe, Tempe-
ratur und Taupunktsdierenz sowie Windgeschwindigkeit und -richtung gemeldet, wobei die
geopotentielle H

ohe bei den Tropopausenmeldungen entf

allt. In Block B und D werden nur




Da eine erste Durchsicht der Daten zeigte, da auch bei den Tropopausenmeldungen Fehler
auftreten (z. B. fehlende oder mit dem Aufstieg inkonsistente Tropopausenmeldungen), wur-
den die Tropopausen auch direkt aus den vorhandenen Aufstiegsdaten berechnet und mit den
gemeldeten Tropopausen verglichen. Dazu ist zun

achst eine Bestimmung der geopotentiellen
H

ohe der markanten Punkte erforderlich. Diese erfolgt unter der Annahme eines linearen Tem-



































































































a (3.9) bzw. (3.10) zwischen je zwei Standarddruck-


achen sowohl von unten nach oben als auch von oben nach unten berechnet und dann umge-
kehrt proportional zum Abstand von der unteren bzw. oberen Standarddruck

ache gewichtet.
Dieses Vorgehen ist n

otig, da eine Integration der H


















ache ergeben, wenn die H

ohen der mar-
kanten Punkte nur von unten nach oben berechnet w

urden.
Mit Hilfe der nun f

ur alle Niveaus vorliegenden H

ohen werden die thermischen Tropopau-
sen gem

a WMO-Kriterium (s. Kap. 2.2.1) aus den Aufstiegsdaten berechnet. Um eine Fehl-






Es gibt auch markante Punkte f






Eine Ausnahme bilden die Antarktisstationen S

udpol und Wostok, die 2700 bzw. 3400 m hoch liegen. Bei
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Anschlieend werden die berechneten Tropopausen mit den gemeldeten verglichen. Falls die
Resultate

ubereinstimmen (was meistens der Fall ist), werden die gemeldeten Tropopausen ak-
zeptiert. Andernfalls wird gepr

uft, ob die gemeldeten Tropopausen das thermische Kriterium
innerhalb gewisser Toleranzgrenzen erf

ullen. Da die Tropopausen aus den hochaufgel

osten Roh-






oglich, da die gemeldeten
Tropopausen nicht konsistent mit den gemeldeten signikanten Punkten sind, obwohl sie aus
den Rohdaten korrekt ermittelt wurden. Die Toleranzgrenzen f

ur die gemeldeten Tropopausen
lauten:
 Der Temperaturgradient in der Schicht direkt unter der Tropopause mu kleiner als  1,8
Kkm
 1
sein, falls die Dicke dieser Schicht mindestens 300 m betr

agt. Ist die Schicht
d






agt, ist in diesem Fall eine verl





 Der mittlere Temperaturgradient zwischen der Tropopause und allen Niveaus innerhalb
der dar

uberliegenden 2 km mu gr

oer als  2,2 Kkm
 1
sein. Auch dieses Kriterium wird
ab einer Schichtdicke von 300 m angewendet.
Sind diese Bedingungen erf

ullt, werden die gemeldeten Tropopausen akzeptiert, d. h. f

ur die
Auswertung verwendet, ansonsten nicht. Insbesondere wird eine Tropopause nicht akzeptiert,
wenn der Radiosondenaufstieg nicht mindestens 2 km

uber das Tropopausenniveau hinaus-




uft werden kann. Direkt aus den Aufstiegen
berechnete Tropopausen werden akzeptiert, wenn die gemeldeten Tropopausen abgelehnt wur-
den oder wenn sie mindestens 1500 m von akzeptierten gemeldeten Tropopausen entfernt sind.




uft, ob zwischen den einzelnen Tropopausen das
Kriterium f

ur die Meldung mehrfacher Tropopausen erf

ullt ist (s. Kap. 2.2.1).
PV-Tropopausen
Um die PV-Tropopause aus den Radiosondendaten berechnen zu k

onnen, wird zuerst die Verti-
kalkomponente der Vorticity  aus den ERA-Daten auf die Positionen der Radiosondenstationen







ten werden dann linear in ln p auf die Datenpunkte der Radiosondenaufstiege interpoliert. F

ur
jeden Datenpunkt des Aufstiegs werden damit 2 approximierte PV-Werte berechnet, einmal



















































































altnis der Gaskonstante f

ur Luft zur spezi-
schen W

arme der Luft bei konstantem Druck.
Gelten f















der Schwellwert der Tropopausendenition ist (1,6 oder 3,5 PVU), so wird das Niveau p
i
als
PV-Tropopause identiziert. Die andere M
















unter der Annahme P  ln p
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interpoliert. Bei der Bestimmung der 3,5 PVU-Tropopause beginnt der Algorithmus wie bei
der thermischen Tropopause in 3000 m H

ohe. Beim 1,6 PVU-Kriterium w

urde dies allerdings
eine zu groe Einschr










ur beginnt die Suche direkt

uber dem Boden,





sicherstellt, da in der Bodeninversion keine
"
Tropopause\ diagnostiziert wird.
Im Laufe der Auswertung stellte sich heraus, da es sinnvoll ist, bei der Bestimmung der










sinkinversionen oder Tropopausenfalten als Tropopause fehlinterpretiert werden. Als Zusatz-
kriterium wurde gew

ahlt, da zwischen der PV-Tropopause und jedem Niveau innerhalb der
dar





















































ohe von 2500 m wurde durch einen Vergleich mit den aus den ERA-Daten
berechneten PV-Tropopausen (3,5 PVU) ermittelt. Bei diesem Wert ergibt sich die beste Kor-
relation zwischen den Radiosonden-PV-Tropopausen und den ERA-PV-Tropopausen (s. Kap.
3.1.4). Die Sensitivit





ohe ist ab einem Wert von ca. 1500 m aller-
dings sehr gering, so da der exakte Wert die Ergebnisse praktisch nicht beeinut. F

ur die in










atstest wurde mit  = 0 durchgef

uhrt. Dieser dient dazu, die systematischen Un-









Da ein Teil der in den n

achsten Abschnitten vorgestellten Ergebnisse nur auf den Radioson-









osung der ERA-Daten nicht ausreichen w






at der Radiosondendaten erforderlich. Diese gliedert sich in zwei Teile. Zun

achst
wird anhand der ERA-Daten gepr

uft, wie stark die Monatsmittelwerte der Jahre 1989-1993,
f

ur die die Radiosondendaten ausgewertet wurden, von denen der Jahre 1979-1993 abweichen.
Dazu werden der Druck und die Temperatur der PV-Tropopause






ater auch die Radiosondendaten gemittelt werden. F

ur diese Gebiete werden
anschlieend die Mittelwerte der auf die Radiosondenstationen interpolierten ERA-Daten mit
den tats








ur die jeweiligen Gebiete zu untersuchen.
Die Mittelungsgebiete, die auch f

ur einen Groteil der in den folgenden Abschnitten be-

























N eingeteilt. Die ersten vier dieser Regionen werden
























W. Diese Abschnitte werden im folgenden







are wird aufgrund der geringen Stationsanzahl nur in 4 Regionen unter-











ucksichtigt, da es dort keine Radiosondenstationen gibt. Im Bereich der Antarktis
wird die Einteilung so vorgenommen, da Stationen mit

ahnlichen Tropopausen- und 100











S, die zweite schliet sich daran an und reicht bis
72







S, und die dritte umfat das restliche Gebiet. Die





Antarktis und innere Antarktis bezeichnet.
Vergleich 1979-1993 mit 1989-1993
In den meisten Gebieten und Monaten unterscheiden sich die Monatsmittelwerte des Tropo-
pausendrucks um weniger als 5 hPa voneinander. Eine au

allige Ausnahme ist im Januar

uber dem Atlantik und














uber Europa lag der Tropopausendruck in











uber Europa um 6-8 hPa niedriger.

Ahnliche Abweichungen wie im
Januar traten











wie im Gebiet zwischen 82,5

N und dem Nordpol in den Jahren 1989-1993 ein um 9-11 hPa














Kap. 3.4.3). Daneben gab es noch einige weitere F

alle, in denen Dierenzen zwischen 6 und 10
















are sind keine Dierenzen

uber 6 hPa zu















uber der mittleren und inneren
Antarktis im Oktober ein R

uckgang des Tropopausendrucks feststellen, der im Zusammenhang
mit dem Ozonloch stehen d

urfte. Zwischen 1989 und 1993 lag dieser um 4-6 hPa niedriger
als im Gesamtzeitraum. Der Trend wird deutlicher, wenn man die Zeitr

aume 1979-1983 und
1989-1993 miteinander vergleicht (s. Kap. 4.3.4).
Im Vorgri auf Kap. 3.2 l

at sich feststellen, da die Dierenzen zwischen den Zeitr

aumen
1979-1993 und 1989-1993 klein gegen

uber den Jahresamplituden des Tropopausendrucks sind
und da die Muster des Jahresgangs (s. Kap. 3.2.3) dadurch nicht beeinut werden. F

ur die in
dieser Arbeit verfolgten Ziele k





Der Vergleich der Dierenzen der Tropopausentemperaturen zeigt erwartungsgem

a ei-







alter und tiefere w

armer sind. Bis auf wenige Ausnahmen unterscheiden sich die Tropopau-
sentemperaturen in den verglichenen Zeitr






N sowie im Gebiet zwischen 82,5

N und dem Nordpol lag die
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at der Radiosondenstationen werden die ERA-Daten
der Jahre 1989-1993 auf die Positionen der verf

ugbaren Stationen interpoliert und dann

uber







achlich ein 12 UTC-Radiosondenaufstieg vorliegt
5
. Die so
gebildeten Mittelwerte werden anschlieend mit den echten Gebietsmitteln verglichen.
In den Gebieten mit hoher Stationsdichte, also vor allem

uber den Kontinenten der Nordhe-
misph










N liegen in Europa, Westsibirien, Ostsibirien und Kanada die Dierenzen zwischen
den beiden Mittelwerten meist unter 3 hPa, wobei einzelne Ausreier bis zu 6 hPa auftreten.









N sowie in Europa















N treten Dierenzen bis zu 10 hPa auf, da dort die
Datendichte zu niedrig bzw. die Verteilung der Stationen nicht optimal ist.











a weniger gut. Im Subpolargebiet und in der mittleren Antarktis betr

agt
die Dierenz im Mittel etwa 5 hPa, wobei Maxima bis zu 12 hPa auftreten. Aufallend ist hier,
da die Dierenzen im Sommer geringer als im Winter sind. In der inneren Antarktis sind die
Dierenzen zwar im Sommer und Winter akzeptabel, in den

Ubergangszeiten steigen sie aber
auf bis zu 23 hPa an. In Anbetracht der Tatsache, da in dieser Region nur 3 Radiosonden-
stationen existieren, von denen zudem eine (Wostok) Anfang 1992 den Betrieb eingestellt hat,
sind diese Dierenzen aber nicht weiter verwunderlich. Eine r

uhmliche Ausnahme bildet die





at der Radiosondenstationen ebensogut wie in
der Nordhemisph

are. Die maximale Abweichung betr

agt dort 6 hPa.
Der Vollst

andigkeit halber sei noch erw

ahnt, da sich die Gebietsmittel der thermischen Tro-
popause aus den 00 UTC-Radiosondendaten in fast allen Regionen und Monaten um weniger
als 2 hPa von den 12 UTC-Mitteln unterscheiden
6
. Die einzigen Ausnahmen bilden die mittlere
und innere Antarktis. Da dort ein Teil der Stationen nur um 00 UTC regelm

aig meldet, unter-
scheidet sich die r

aumliche Verteilung der 00 UTC-Stationen von der der 12 UTC-Stationen.
Im Winter und Fr

uhling treten hier bei der thermischen Tropopause Dierenzen bis zu 15 hPa
auf. Weil das thermische Tropopausenkriterium f

ur den antarktischen Winter ungeeignet ist (s.
Kap. 3.2.2), ist ein direkter R

uckschlu auf entsprechende Dierenzen bei der PV-Tropopause
allerdings nicht m

oglich. Mittelt man jedoch die interpolierten ERA-Tropopausen

uber alle
Stationen, von denen ein 00 UTC-Aufstieg oder ein 12 UTC-Aufstieg vorliegt, so verringern
sich in der inneren Antarktis die Dierenzen zu den tats

achlichen Gebietsmitteln auf maximal
15 hPa.
5
Es sei daran erinnert, da die ERA-Daten nur f





ur die Berechnung der PV-Tropopause aus den Radiosondendaten die Vorticity aus den ERA-Daten
ben

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ute der aus den ERA-Daten berechneten Tropopausen zu untersuchen, werden die auf
die Radiosondenstationen interpolierten ERA-Tropopausen mit den Radiosonden-Tropopausen
verglichen. Der Vergleich erfolgt sowohl f

ur die thermische als auch f

ur die PV-Tropopause
(3,5 PVU), wobei jeweils nur die unterste Tropopause betrachtet wird. Die Daten werden
monatsweise und

uber die im vorhergehenden Abschnitt denierten Gebiete gemittelt. Als
Vergleichsgr

oen dienen der Mittelwert und die Standardabweichung des Tropopausendrucks
sowie der Korrelationskoezient der Tropopausendr

ucke. Auerdem werden die Temperaturen
der PV-Tropopause f

ur beide in Kap. 3.1.1 angegebenen Berechnungsmethoden verglichen.
Vergleich der Mittelwerte des Tropopausendrucks
Zun

achst werden die Dierenzen der PV-Tropopausen betrachtet. In der Nordhemisph

are
sind diese zwischen Oktober und Mai allgemein sehr gering ( 3 hPa), wobei im Winter
die aus den ERA-Daten berechneten Tropopausendr

ucke meist um 1-3 hPa niedriger sind
als die aus den Radiosondendaten berechneten. Zwischen Juni und September sind die ERA-
Tropopausendr















die Dierenzen ebenfalls im Winter leicht negativ und im Sommer positiv. Im Subpolargebiet
betragen die maximalen Abweichungen im Sommer 5 hPa, in der Antarktis 9-11 hPa. Die





udlichen Subpolargebiet kaum von denen der PV-Tropopausen. In der Antarktis sind die Dif-
ferenzen hingegen gr

oer. Im Sommer ist hier der ERA-Tropopausendruck um bis zu 14 hPa





ur diese systematischen Unterschiede erh

alt man aus den in
Kap. 3.1.1 angegebenen Formeln zur Bestimmung der Tropopause aus den ERA-Daten. Ent-
scheidend sind dabei die Gleichungen (3.1) und (3.8), mit denen die genaue H

ohe der ther-
mischen bzw. PV-Tropopause bestimmt wird. Die folgende Diskussion bezieht sich zun

achst
auf die thermische Tropopause, da die Argumentation hierf

ur einfacher ist. Eine schematische








































ist in Abb. 3.1 wiedergegeben. Wie aus den Skizzen a-c hervorgeht, f

uhrt diese Methode im
Mittel zum korrekten Tropopausendruck, wenn der Mittelwert aus den Temperaturgradien-
ten





agt. Ist dieser gr

















atzt) (Skizzen d und e). Die

Ubertragung dieser Argumente auf die ausgewerteten
Daten erfordert eine etwas l

angere Untersuchung und wird in Kap. 3.4.1 durchgef

uhrt. Dort
wird unter anderem gezeigt, da im Sommer der Mittelwert der Temperaturgradienten unter
und











Um die hier angef

uhrten Argumente auf die PV-Tropopause zu

ubertragen, kann man ent-
weder den vertikalen Temperaturgradienten durch die PV ersetzen oder den Grenzwert von




Die durchgezogene Linie bezeichnet den mit der Radiosonde gemessenen Temperatur-
verlauf, der im folgenden als die "Wahrheit" betrachtet werden soll. Die kurzen waage-
rechten Linien seien die Modellniveaus, deren vertikaler Abstand eine Längeneinheit
(1 LE) betrage. Es wird angenommen, daß die Temperaturen im Modell den Radioson-
den-Temperaturen gleicher Höhe entsprechen. Die Kreuze markieren die Mittelpunkte
der Modellniveaus, denen die vertikalen Temperaturgradienten zugewiesen werden.
Die gestrichelte Line gibt den Temperaturverlauf an, der sich durch lineares Verbin-
den der Modellpunkte ergibt. Der Pfeil markiert die aus den Modellpunkten berechne-
te Tropopause. Beträgt der Mittelwert der Temperaturgradienten über und unter der
Tropopause genau -2 K/km und befindet sich die echte Tropopause genau in der Mit-
te zwischen zwei Modellniveaus, so wird die Position der Tropopause exakt berechnet.
b)
-6 Kkm
+2 Kkm Liegt die wirkliche Tropopause nicht in der Mitte zwischen zwei Modellniveaus, wird
sie nicht exakt berechnet. In diesem Fall liegt die Tropopause 2/3 LE über dem nächst-
niedrigeren Modellniveau. Die gestrichelte Linie hat in diesem Fall einen Temperatur-




+2 Kkm In diesem Fall liegt die Tropopause 1/3 LE über dem nächstniedrigeren Modellniveau.
Nun hat die gestrichelte Linie einen Temperaturgradienten von -2/3 K/km, und die Mo-
dell-Tropopause liegt um 1/12 LE zu niedrig. Die Abweichung von b) wird also genau
kompensiert. Daraus folgt, daß die Tropopause IM MITTEL korrekt bestimmt wird,




+4 Kkm Ist der Mittelwert zwischen den Temperaturgradienten über und unter der Tropopause
größer als -2 K/km, ergibt sich im Modell eine zu tief liegende Tropopause. Im konkre-
ten Fall liegt sie um 1/5 LE zu tief.
e)
-6 Kkm
0 Kkm Umgekehrt liegt die Modell-Tropopause zu hoch, wenn der Mittelwert zwischen den
Temperaturgradienten über und unter der Tropopause unter -2 K/km liegt. Die Abwei-
chung ist hier mit 1/3 LE noch größer als im Fall d).
Abbildung 3.1: Schematische Darstellung zur Erkl

arung der systematischen Fehler, die bei der Bestim-
mung der Tropopause aus den ERA-Daten auftreten.
3.1. DATENS

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 2Kkm
 1
durch denjenigen Wert ersetzen, der zusammen mit dem aktuellen Tropopausen-
druck und der aktuellen relativen Vorticity eine potentielle Vorticity von 3,5 PVU ergibt. Beide
M

oglichkeiten wurden getestet und f

uhren im wesentlichen zu den gleichen Resultaten. Diese
werden ebenfalls in Kap. 3.4.1 beschrieben.
Vergleich der Standardabweichung des Tropopausendrucks





pause verwendet. Dabei wird zwischen der Variabilit

at im Zusammenhang mit synoptischskali-
gen St

orungen und der Variabilit

at von Jahr zu Jahr unterschieden. In Kap. 3.2.1 werden dazu
die Standardabweichung der Einzeldaten vom zugeh

origen Monatsmittel und die Standard-
abweichung einzelnen Monatsmittel vom 15-j

ahrigen Mittel des jeweiligen Monats berechnet
(Formeln werden dort angegeben). An dieser Stelle sei vorweggenommen, da typische Werte
der Standardabweichung der Einzeldaten bei 35 bis 55 hPa liegen. Die Standardabweichung der
Monatsmittel bewegt sich meist zwischen 10 und 20 hPa. In beiden F

allen werden die h

ochsten
Werte im Bereich der Tiefdruckzugbahnen erreicht.
Der Vergleich zwischen den beiden Datens

atzen zeigt, da die synoptischskalige Variabi-
lit

at der ERA-Tropopausen allgemein etwas geringer ist als die der Radiosonden-Tropopausen.
Dies gilt sowohl f

ur die thermische als auch f

ur die PV-Tropopause. Die Dierenzen der Stan-





allen 5 hPa. Damit sind diese deutlich kleiner als die regionalen und
jahreszeitlichen Unterschiede dieser Gr

oe, so da die ERA-Daten zur Berechnung der syn-
optischskaligen Variabilit

at der Tropopause verwendbar sind. Die wahrscheinliche Ursache f

ur
die geringere synoptischskalige Variabilit






attung der Daten. Auch das Assimilationsverfahren des
ECMWF-Modells d

urfte zu dieser Gl

attung beitragen. Bei der Variabilit

at von Jahr zu Jahr








Ubereinstimmung der ERA-Tropopausen mit den Radiosonden-Tropopausen
zu den einzelnen Beobachtungsterminen wird der Korrelationskoezient der beiden Tropopau-
sendr








































jeweils einzelne Datenpunkte des Tropopausendrucks (ERA bzw. Ra-





Monat und alle im jeweiligen Gebiet bendlichen Datenpunkte. Zur r

aumlichen Mittelung wer-
den hier etwas gr

oere Gebiete als die in 3.1.3 angegebenen verwendet. In der Nordhemisph

are











die Regionen Kanada und Atlantik/Gr






werden die drei Antarktisregionen zusammengefat. Dadurch ist auer in der Region s

udliches
Subpolargebiet eine Anzahl von

uber 1000 Datenpunkten pro Gebiet und Monat gew

ahrleistet.
Die Korrelation der PV-Tropopausen ist in den meisten Regionen sehr hoch. In der Nordhe-
misph





N allgemein zwischen 0,94 und 0,965, wobei
die niedrigeren Werte im Winter und die h






bewegt sich die Korrelation in Europa und Westsibirien zwischen 0,93 und 0,96, in Kanada und
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are liegen die Werte im Subpolargebiet
zwischen 0,91 und 0,95 und in der Antarktis zwischen 0,87 und 0,92. Auch hier treten die
schlechteren Werte im Winter und die besseren im Sommer auf.
Der Hauptgrund f

ur die etwas schlechtere Korrelation imWinter d

urfte darin liegen, da die
Tropopause imWinter weniger scharf ausgepr

agt ist als im Sommer, so da sich Gl

attungseek-
te oder andere Ungenauigkeiten in den ERA-Daten st

arker bemerkbar machen. In den Regionen
mit geringer Stationsdichte kommt hinzu, da bei den Analysen die Ein

usse anderer Daten-
quellen und der Prognose vom Vortag zunehmen. Eine zum Vergleich durchgef

uhrte Berech-
nung der Korrelation zwischen der ERA-Tropopause und der n

achstliegenden Radiosonden-





uhren ist, da in Grenzf

allen von den Auswertealgorithmen verschiedene Tropopau-
sen als die
"





wenn sie auftreten, k

onnen sie mit einer sehr groen Dierenz des Tropopausendrucks (bis

uber
300 hPa) verbunden sein. Daher kann schon ein einzelner derartiger Fall in einem Mittelungsge-
biet den Korrelationskoezienten um 0,01 oder gar 0,02 dr

ucken. Insgesamt liegen die in dieser
Vergleichsrechnung ermittelten Korrelationen um 0,01 bis 0,03 h

oher als die oben angegebenen
Werte.
Bei den thermischen Tropopausen ist die Korrelation weniger gut, vor allem im Winter.
W

ahrend die Korrelationen im Sommer in der Nordhemisph

are und im s

udlichen Subpolar-









N sogar auf 0,78 bis 0,89,
wobei die schlechtesten Werte hier in Westsibirien und Ostsibirien auftreten. Im s

udlichen Sub-
polargebiet liegen die Werte im Winter bei etwa 0,85, und in der Antarktis zwischen 0,88 im
Sommer und 0,67 bis 0,72 im Winter.
Diese gegen

uber der PV-Tropopause vor allem im Winter deutlich schlechteren Korrelati-
onswerte d





uhren sein, da die thermische Tropopause
denitionsbedingt weniger scharf ausgepr












liegt, was im Polar-
winter bisweilen vorkommt, ist die thermische Tropopause nicht mehr wohldeniert, und schon
kleine Unterschiede zwischen den Radiosondendaten und den ERA-Daten k

onnen zu groen




uhren. Die PV nimmt hingegen selbst bei kon-







(Gl. 3.11), so da die Unsicherheit bei der Bestimmung der PV-
Tropopause viel kleiner ist. Nat

urlich darf nicht verschwiegen werden, da die Berechnung der
PV-Tropopause aus den ERA-Daten bzw. den Radiosondendaten nicht unabh

angig voneinan-
der ist, da in beiden F

allen die Vorticity aus den ERA-Daten verwendet wird. Bei der Berech-
nung der PV-Tropopause aus den Radiosondendaten zeigte sich jedoch, da die Tropopause in
den meisten F

allen an einem markanten Punkt zu liegen kommt. Daraus l

at sich schlieen,
da die Vorticity zwar die Grundvoraussetzung daf

ur schat, da die PV-Tropopause in einem
bestimmten H

ohenbereich liegt, da aber die exakte Position der Tropopause im allgemeinen
mit einem Temperaturknick zusammenf

allt. Somit sollte die gute Korrelation nicht prim

ar auf




uhren sein. Um die Sensitivit

at bzgl. der
Vorticitydaten weiter zu testen, wurde die PV-Tropopause aus den Radiosondendaten auch
noch mit konstanter Vorticity  = 
ERA
TP
berechnet, d. h. in allen Niveaus wurde die relative
Vorticity in H

ohe der ERA-Tropopause verwendet. Die Resultate dieses Tests zeigen nur mi-
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nimale Unterschiede zur korrekt berechneten PV-Tropopause, so da davon auszugehen ist,
da die Verwendung der gleichen Vorticitydaten tats

achlich nicht entscheidend f

ur die gute
Korrelation der PV-Tropopausen ist.
Vergleich der Tropopausentemperaturen




atzung der Tropopausentemperatur verbunden, wenn man die Temperaturen einfach
zwischen den Modellniveaus interpoliert (z. B. Highwood and Hoskins, 1998; s. a. Abb. 3.1).
Ein Blick auf Abb. 3.1 legt aber nahe, diesen systematischen Fehler dadurch zu korrigieren, da
man den Temperaturgradienten der Schicht unter der Tropopause nach oben extrapoliert oder
den Gradienten der Schicht

uber der Tropopause nach unten extrapoliert. Dieses Verfahren
wurde im Zuge der Berechnung der ERA-Tropopausen getestet (s. Gl. (3.4) in Kap. 3.1.1). Die
so ermittelte Temperatur wird im folgenden als extrapolierte Tropopausentemperatur bezeich-
net und mit der interpolierten Temperatur sowie der aus den Radiosondendaten bestimmten










angigkeit von der mittleren Sch

arfe der Tropopause liegt die extrapolierte Tropo-
pausentemperatur um 0,4 K bis 1,3 K unter der interpolierten, wobei die gr

oten Dierenzen
bei scharfen Tropopausen, also im Sommer (s. Kap. 3.2.4) auftreten. Der Vergleich mit den
Radiosonden-Temperaturen zeigt, da die extrapolierte Temperatur in der Tat eine deutliche
Verbesserung gegen

uber der interpolierten bringt. W

ahrend die interpolierte Tropopausentem-
peratur im gesamten Nordpolargebiet zwischen 0,5 K im Winter und 1,5 K im Sommer zu
hoch liegt, betr

agt die Abweichung der extrapolierten Temperatur nur wenige Zehntelgrade.
Im s

udlichen Subpolargebiet sind die interpolierten Temperaturen um 2 K bis 2,5 K zu hoch
und die extrapolierten um 1 K bis 2 K zu hoch, und in der Antarktis sind im Winter die Ab-
weichungen beider Temperaturen gering und im Sommer die interpolierten Temperaturen um
1 K bis 2 K zu hoch, w

ahrend die extrapolierten nur um 0,5 K bis 1 K zu hoch sind. Vermutlich
f





are der Einu anderer Datenquellen bei den ECMWF-Analysen dazu,
da die Analysetemperaturen etwas h

oher liegen als die Radiosondentemperaturen. Nichtsde-





Ahnliche Untersuchungen in fr

uheren Arbeiten







ufen. Seine Untersuchungen sind allerdings eher stichprobenartig
und weniger quantitativ als die hier durchgef

uhrten, so da ein direkter Vergleich mit den
hier gefundenen Resultaten schwierig ist. Immerhin erlauben die von ihm gezeigten Tropopau-
sendruckkarten die Aussage, da die Monatsmittelwerte des Tropopausendrucks im Nordpo-
largebiet nur wenig von den hier gefundenen Resultaten abweichen. In der Antarktis liegen
Reichler's Tropopausendruckwerte hingegen um rund 15 hPa h

oher als die in dieser Arbeit
gefundenen thermischen Tropopausendr

ucke. Dies ist vermutlich auf die bereits in Kap. 3.1.1
erw






lassen die von Reichler gezeigten Vergleiche mit Radiosondendaten zwar in den mittleren Brei-
ten der Nordhemisph

are auf eine sehr gute Korrelation zwischen ECMWF-Tropopausen und
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Radiosonden-Tropopausen schlieen, in den Polargebieten scheint die Korrelation aber ziem-
lich schlecht zu sein. In Anbetracht der geringen vertikalen Au

osung der von ihm verwendeten
ECMWF-Daten (nur Standarddruck

achen) ist dies aber nicht verwunderlich.
Hoinka (1998, 1999) f

uhrte keinen Vergleich mit Radiosondendaten durch, er stellte seine
Ergebnisse allerdings dem Autor dieser Arbeit zur Verf

ugung, so da die oben beschriebenen
Vergleiche auch damit durchgef

uhrt werden konnten. Die wichtigsten Resultate dieses Ver-
gleichs wurden bereits in Kap. 3.1.1 beschrieben, so da hier nur eine kurze Zusammenfassung
gegeben wird. F

ur die PV-Tropopause ergeben sich nach Hoinka's Algorithmus durchwegs etwas
niedrigere Tropopausendr

ucke als nach dem hier verwendeten, wobei die mittlere Abweichung
von den aus den Radiosondendaten ermittelten Werten aber kaum gr

oer als hier ist. Auch die
Korrelation mit den Radiosonden-Tropopausen ist nur unwesentlich geringer. Etwas deutlicher
sind die Unterschiede bei der Standardabweichung der Einzeldaten vom Monatsmittel. Diese
liegt in Hoinka's Resultaten nochmals um 3 - 5 hPa niedriger als in den hier gefundenen, was









ist. Schlielich ist zu erw

ahnen, da die Tropopausentemperaturen von Hoinka nach einem In-
terpolationsverfahren

ahnlich Gl. (3.3) berechnet wurden, weshalb diese durchwegs etwas zu
hoch sind. Bei der thermischen Tropopause sind die Unterschiede allgemein gr

oer. Vor al-
lem im antarktischen Winter, in dem auch die hier durchgef

uhrte Auswertung schon deutliche
Schw

achen zeigt, sind Hoinka's Resultate noch weniger zufriedenstellend. Die Korrelation mit
den Radiosonden-Tropopausen liegt unter 0,5, und die Mittelwerte des Tropopausendrucks sind
um 25 - 30 hPa zu hoch.
3.2 Der mittlere Zustand der polaren Tropopause
In diesem Unterkapitel wird der mittlere Zustand der Tropopause in den Polargebieten be-
handelt. Als erstes werden in Kap. 3.2.1 polarstereographische Karten des Drucks und der
Temperatur der PV-Tropopause (3,5 PVU) pr

asentiert. In 3.2.2 folgt dann ein Vergleich zur
thermischen Tropopause. Dabei wird gezeigt, da das thermische Kriterium f

ur den Antarktis-
winter ungeeignet ist, w

ahrend es im Sommer fast die gleichen Resultate wie das PV-Kriterium
liefert. Kapitel 3.2.3 ist dem Jahresgang der Tropopause gewidmet. Dazu werden die Mittel-
werte

uber die in Kap. 3.1.3 denierten Gebiete betrachtet, und es wird gezeigt, da sich der
Jahresgang des Tropopausendrucks insgesamt drei verschiedenen Mustern zuordnen l

at. Die-
se sind ein einfacher Jahresgang mit einem Maximum des Tropopausendrucks im Winter und
einem Minimum im Sommer, ein doppelter Jahresgang mit Maxima im Fr

uhling und Herbst
und Minima im Sommer und Winter, und ein einfacher Jahresgang mit Maximum im Sommer
und Minimum im Winter. Das Zustandekommen dieser Muster wird mit Hilfe des Tempera-
turverlaufes in der mittleren Troposph

are und in der unteren Stratosph

are diskutiert. In Kap.
3.2.4 wird die Stabilit

atsstruktur der Tropopause besprochen, d. h. der mittlere Temperatur-
gradient unter und

uber der Tropopause bzw. die Sch

arfe der Tropopause. Schlielich wird in





uhrt, da 1,6 PVU ein zu niedriger Grenzwert f

ur eine Tropopausendenition ist.










uber die Tropopause in den Polargebieten zu geben, werden in diesem
Abschnitt polarstereographische Karten des mittleren Tropopausendrucks, der mittleren Tro-
popausentemperatur, der Standardabweichung dieser beiden Gr

oen und der mittleren poten-
tiellen Tropopausentemperatur gezeigt. Alle Karten beziehen sich auf die 3,5 PVU-Tropopause
und wurden aus den ERA-Daten der Jahre 1979-1993 berechnet. F

ur die Polargebiete beider
Hemisph

aren werden die Monate Januar, April und Oktober gezeigt, auerdem f

ur das Nord-




udpolargebiet der August. Das Kriterium f

ur diese Auswahl




andig zu erfassen. Beispielsweise werden
die Monate April und Oktober gezeigt, weil der Jahresgang des Tropopausendrucks in weiten
Teilen des Nordpolargebietes die Form einer Doppelwelle hat (s. a. Kap. 3.2.3), und im S

udpo-
largebiet wird der August gezeigt, da dort sowohl die Extrema des Tropopausendrucks als auch
die der Tropopausentemperatur im August und nicht im Juli auftreten.
Bei der Berechnung der Standardabweichung wird zwischen der Standardabweichung der
Einzeldaten vom Monatsmittel und der Standardabweichung der einzelnen Monatsmittel vom
15-j

ahrigen Mittel des jeweiligen Monats unterschieden. Damit soll sowohl die Variabilit

at der
Tropopause im Zusammenhang mit synoptischskaligen St

orungen als auch ihre Variabilit

at
von Jahr zu Jahr erfat werden. Da die synoptischskalige Variabilit

at der Tropopause in Kap.
3.3 noch eingehend diskutiert wird, wird die an erster Stelle genannte Standardabweichung
allerdings nur f










atzung der Signikanz lokaler Extrema in den Kar-
ten der Monatsmittelwerte verwendet. Unter der Voraussetzung, da die betrachtete Gr

oe
normalverteilt ist, ist der sogenannte t-Test f






onwiese, 1992). In der einfachsten Form des t-Tests betrachtet man die Dierenz 
der Mittelwerte zweier Stichproben. Die Signikanz dieser Dierenz h














































= 0,25 einer Signikanz von 95%, 80% und 50%. An dieser Stelle sei jedoch dar-
auf hingewiesen, da hinsichtlich der Voraussetzung der Normalverteilung Bedenken bestehen.
Der Datenumfang von 15 Elementen ist zwar zu gering, um mit Hilfe eines statistischen Tests
festzustellen, ob die Monatsmittelwerte des Tropopausendrucks oder der Tropopausentempera-
tur normalverteilt sind, aber der optische Eindruck, den man beim Plotten dieser Mittelwerte
erh

alt, spricht eher dagegen als daf

ur. Auf eine Angabe von Signikanzniveaus wird in der
folgenden Diskussion daher verzichtet. Die hier angegebenen Werte sollen lediglich als Anhalts-
punkt dienen. Zu bemerken ist noch, da die in Kap. 3.1.4 diskutierten systematischen Fehler,
die bei der Berechnung der Tropopause aus den ERA-Daten auftreten, von geringer Bedeutung
f

ur die Signikanz lokaler Extrema sind. Der Grund daf

ur ist, da diese systematischen Fehler
nur geringe regionale Unterschiede (ca. 2 - 3 hPa) aufweisen.






Falls zwischen den Elementen der Stichprobe eine Autokorrelation besteht, ergibt sich ein kleinerer Wert
f

ur N . Bei der hier betrachteten Gr

oe (Monatsmittelwerte verschiedener Jahre) sollte dies jedoch nicht der Fall
sein.

















ustenlinien und Gradnetz f

ur die in den folgenden Abbildungen gezeigten polarste-





Breite, an den Ecken reichen sie bis 40











ustenlinien enthalten, werden in Abb. 3.2 die Kartenausschnitte samt K

ustenlinien
separat gezeigt. Alle Karten umfassen in der Mitte der Kanten den Bereich zwischen 50

Breite
und dem Pol, und an den Ecken reicht das

uberdeckte Gebiet bis etwa 40

Breite, wobei aber






Breite ausgeblendet werden. Zur Orientierung






und die Meridiane im Abstand von 45

eingezeichnet.
Die senkrechte Linie kennzeichnet dabei in der unteren Bildh

alfte den Nullmeridian und in der
oberen Bildh

alfte die Datumsgrenze, und die linke bzw. rechte H

alfte der waagrechten Linie










are ist es umgekehrt.
Tropopausendruck
Die Felder des Tropopausendrucks sind f






largebiet in Abb. 3.4 dargestellt. Die Einzelbilder a), b), c), und d) zeigen jeweils die Monate
Januar, April, Juli/August und Oktober. Zun





Im Januar ist der h

ochste Tropopausendruck des Polargebiets

uber Kanada zu nden, wo







er allgemein zwischen 270 hPa und 290 hPa, wobei die niedrigsten Werte

uber Europa auf-
treten. Da die Variabilit

at von Jahr zu Jahr rund 15 - 20 hPa betr

agt (Abb. 3.6a) ist das
Maximum

uber Kanada auf jeden Fall als signikant zu betrachten. F

ur die lokalen Extrema

uber Sibirien gilt dies eher nicht. Die regionalen Unterschiede des Tropopausendrucks lassen
sich im wesentlichen dadurch erkl

aren, da der Nordpolarwirbel im klimatologischen Mittel in







alter und labiler als

uber Kanada, was zu einer h

oheren Tropopause bzw.




uhrliche Diskussion dieser Frage folgt
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Tropopausendruck Nordpolargebiet
a) Januar b) April
c) Juli d) Oktober
Abbildung 3.3: Tropopausendruck [hPa] im Nordpolargebiet im Mittel

uber die Jahre 1979-93. Der
Isolinienabstand betr

agt 10 hPa. Gezeigte Monate: a) Januar; b) April; c) Juli; d) Oktober.
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Tropopausendruck Südpolargebiet
a) Januar b) April
c) August d) Oktober




uber die Jahre 1979-93. Der
Isolinienabstand betr

agt 10 hPa. Gezeigte Monate: a) Januar; b) April; c) August; d) Oktober.
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usten der Kontinente auf, also dort, wo die Tr






uber Westeuropa und dem Ostpazik anzutreen. Da die Extrema
des Tropopausendrucks tats








at sich dabei der mittleren relativen Vorticity im Tropopausenniveau entnehmen (nicht ge-











unter der Annahme starrer Rotation in 50

N einem Zonalwind von rund 40ms
 1
entspricht.
Im Bereich der Maxima des Tropopausendrucks liegt sie hingegen doppelt so hoch, so da die
Identikation dieser Gebiete als Tr

oge der Rossbywellen gerechtfertigt ist.
Im April wird in den meisten Regionen des Nordpolargebietes der h

ochste Tropopausen-
druck erreicht. Die h

ochsten Werte sind weiterhin

uber Kanada zu nden, wo der Tropopausen-
druck teilweise

uber 330 hPa betr

agt, ein weiteres, m

aig signikantes Maximum mit

uber 320
hPa liegt nun aber auch

uber Westsibirien. Vergleichsweise niedrig ist der Tropopausendruck
weiterhin

uber Nordeuropa, aber auch dort ist er gegen

uber Januar deutlich angestiegen. Zu
den mittleren Breiten hin liegt der Tropopausendruck im April allerdings meist niedriger als
im Januar. Da die Amplitude der quasistation













ein leichter Anstieg des Tropopausendrucks zu verzeichnen.
Im Juli ist der Verlauf des Tropopausendrucks vergleichsweise zonal. Am h

ochsten sind die
Werte nun mit rund 300 hPa am Nordpol, und nach S

uden hin nimmt der Tropopausendruck
kontinuierlich ab. In 60

N liegt er bei 240 hPa bis 260 hPa, und in 50

N bei 220 hPa bis 240
hPa. Da die Variabilit

at von Jahr zu Jahr im Juli bei nur 10 - 15 hPa liegt (Abb. 3.6b), sind
diese Werte mit einer recht geringen Unsicherheit behaftet.
Im Oktober fallen vor allem die geringen Gradienten des Tropopausendrucks im Nordpo-




N liegt der Tropopausendruck nun
zwischen 280 hPa und 300 hPa, wobei das Maximum wie im Juli in Poln

ahe erreicht wird. Vor
allem in Sibirien liegt er damit deutlich h









are verlaufen die Isolinien des Tropopausendrucks vor allem im Winter
deutlich zonaler als im Norden, wo durch die Orographie quasistation

are Rossbywellen der Wel-
lenzahl 2 angeregt werden. Nichtsdestotrotz ist am Rand des S

udpolargebietes eine deutliche





Beim Vergleich mit der K

ustenlinie der Antarktis (Abb. 3.2b) f

allt auf, da sich die Wellen-
struktur des Tropopausendrucks weitgehend mit der Asymmetrie des antarktischen Kontinents
deckt. Dies l

at sich dadurch erkl










uber dem Ozean. Die Geopotential






ahr dem Verlauf des Kontinents.
Im Januar zeigt das Feld des Tropopausendrucks ein Maximum in Poln

ahe, wo Werte von
rund 330 hPa erreicht werden. Zu den mittleren Breiten hin nimmt der Tropopausendruck ab,













Breite konzentriert. Bis zum April

andert sich nichts




S nimmt zu. Da die
Standardabweichung des Tropopausendrucks nur wenig niedriger als im Nordpolargebiet ist
(Abb. 3.6c), ist die Signikanz der durch eine Isolinie repr

asentierten lokalen Extrema eher
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fraglich. Die durch zwei Isolinien repr

asentierten Extrema sind jedoch als signikant anzusehen.
Im August ist die Verteilung des Tropopausendruckes dramatisch anders als im Sommer
und auch v

ollig anders als im Nordwinter. Nun ist der Tropopausendruck am Pol rund 100




at sich dadurch erkl

aren, da in der Antarktis der Jahresgang der









kussion hierzu folgt ebenfalls in Kap. 3.2.3. Im Oktober liegt der Tropopausendruck allgemein
etwas h

oher als im Juli, aber am Muster des Tropopausendrucks hat sich nicht viel ge

andert.
Das Tropopausendruckminimum liegt weiter

uber der Antarktis, nur das Wellenmuster im Be-
reich von 60

S hat sich etwas verschoben.
Somit zeigt auch der Vergleich zwischen Fr

uhling und Herbst einen groen Unterschied zwi-
schen den beiden Polargebieten. Im Norden ist zwar der Tropopausendruck im April allgemein
etwas h

oher als im Oktober, und auch der Gradient im Polargebiet ist im April etwas gr

oer,









Ahnlichkeit. In Abb. 3.7 und 3.8 wird gezeigt, da f

ur die Tropo-
pausentemperatur die gleiche Aussage gilt. Der Hauptgrund f

ur diese Unterschiede zwischen
Fr

uhling und Herbst ist in der unterschiedlichen Stabilit

at der Polarwirbel zu suchen. Im Nor-
den bricht der Polarwirbel allgemein zwischen Februar und M

arz zusammen (s. Kap. 2.4), so
da sich die Stratosph








ost sich der Polarwirbel dagegen erst im Laufe des Novembers auf, wobei darauf hinzuweisen
ist, da dies auch schon vor dem Auftreten des antarktischen Ozonloches der Fall war. Im
Oktober ist zwar ein Trend zur Abk

uhlung der unteren Stratosph

are und auch der Tropopau-







armung um ein bis zwei Wochen.
Standardabweichung des Tropopausendrucks
Bei der Standardabweichung des Tropopausendrucks wird zwischen zwei verschiedenen Zeit-
skalen unterschieden. Zum einen wird die Standardabweichung der Einzeldaten des Tropopau-
sendrucks (1 Datenpunkt pro Tag) vom jeweiligen Monatsmittel betrachtet. Die Berechnung
erfolgt f












































die Anzahl der Tage des
Monats M , p
TP
i;J




das Mittel des Tropopau-
sendrucks








at von Tag zu Tag betrachtet wird. Zum anderen wird die Standardabweichung
der einzelnen Monatsmittel vom Mittel des jeweiligen Monats







































ur die Jahre 1979-1993 gilt die Aussage jedoch.
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Standardabweichung einzelne Tage - Monatsmittel, Tropopausendruck
a) Nordpolargebiet Januar b) Nordpolargebiet Juli
c) Südpolargebiet Januar d) Südpolargebiet August
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Standardabweichung Monatsmittel - Gesamtmittel, Tropopausendruck
a) Nordpolargebiet Januar b) Nordpolargebiet Juli
c) Südpolargebiet Januar d) Südpolargebiet August






















uber alle Jahre gemittelte Monatsmittel des Tropopausendrucks
(diese Gr





zeigt an, da die
Variabilit

at von Jahr zu Jahr betrachtet wird.
F

ur beide Standardabweichungen werden nur die Monate Januar und Juli bzw. August













in Abb. 3.6 pr

asentiert. Die Teilabbildungen a) und b) zeigen





















und Maxima im Bereich der Tiefdruckzugbahnen

uber dem Atlantik und Pazik zu erkennen.
Im Bereich des Minimums liegen die Werte knapp












uber den Kontinenten zwischen 45
hPa und 50 hPa und

uber den Ozeanen zwischen 50 hPa und 65 hPa. Es sei erw

ahnt, da
die zahlreichen lokalen Extrema, die lediglich durch eine Isolinie repr

asentiert sind, nicht als








von Jahr zu Jahr betr

agt allgemein
zwischen 8 und 12 hPa (nicht gezeigt). Im Bereich der Tiefdruckzugbahnen f

allt auf, da die
Maxima der Standardabweichung nicht mit den Trogachsen der Rossbywellen bzw. den Maxima





Pazik. Dies liegt im wesentlichen daran, da im Bereich der Tr

oge an den Ostseiten der
Kontinente die Zentren der Tiefdruckzugbahnen weiter s

udlich verlaufen und somit nicht mehr
in der Abbildung enthalten sind (vgl. Hoinka, 1998, Fig. 4). Eine Rolle d

urfte aber auch die
Tatsache spielen, da im Bereich der Tr

oge, die durch sehr hohe Baroklinit

at gekennzeichnet
sind, viele Tiefdruckgebiete entstehen, die jedoch erst weiter

ostlich ihre maximale Ampiltude
erreichen.
Im Juli ist die Variabilit

at des Tropopausendrucks allgemein niedriger als im Januar, die









N , wo sie allgemein zwischen 30 hPa und 35 hPa liegen. Die h

ochsten Werte sind wieder

uber den Ozeanen zu nden, wo sie 45 hPa bis 50 hPa erreichen.
Im S





{ wie schon beimmittleren Tropopausendruck { deutliche
Unterschiede zum Nordpolargebiet zutage. Das Minimum der Standardabweichung liegt dort im
Winter und im Sommer in Poln

ahe und ist mit 20 hPa im Januar und 30 hPa im August deutlich
niedriger als im Norden. Weiter f

allt auf, da der meridionale Gradient der Standardabweichung
im Sommer erheblich h

oher als im Winter ist { im Nordpolargebiet ist eher das Gegenteil der
Fall. Im Januar liegen die Werte in den s

udlichen Mittelbreiten bei 55 hPa bis 60 hPa, w

ahrend
sie im August nur bei 40 hPa bis 50 hPa liegen.
Die Variabilit

at der Tropopause von Jahr zu Jahr ist generell deutlich geringer als ihre
synoptischskalige Variabilit







liegen bei 10 - 20 hPa (Abb.

















im Sommer niedriger als im Winter und im
S































uber dem Atlantik, ist der Tropopausendruck niedriger, als
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wenn die Str

omung eher zonal verl

auft. Auf eine Diskussion weiterer Einzelheiten wird verzich-
tet, da eine Signikanzabsch










Die Felder der Tropopausentemperatur werden wieder f

ur alle eingangs genannten Monate
pr

asentiert. Abb. 3.7 und 3.8 zeigen die Ergebnisse f

ur das Nord- bzw. S

udpolargebiet, und die
Anordnung der Einzelbilder entspricht der in Abb. 3.3 und 3.4. Es werden ausschlielich die
Werte der in (3.4) denierten extrapolierten Tropopausentemperatur gezeigt, da diese besser
mit den aus den Radiosondendaten bestimmten Tropopausentemperaturen

ubereinstimmen als
die interpolierte Temperatur (3.3).
Im Winter des Nordpolargebiets spiegelt sich an der Tropopausentemperatur ebenso wie
schon am Tropopausendruck die Tatsache wider, da der Polarwirbel im Mittel in Richtung
Europa/Westsibirien verschoben ist. W










C liegt, erreicht sie













der planetaren Wellen zu erkennen. Allgemein ist die Tropopause im Bereich der Tr

oge, wo
sie tief liegt, w





Uber dem Pazik f






uber dem Westpazik erreicht werden, sondern erst









are, da die von Sibirien
auf den Pazik str

omende Luft in der Troposph












ur lokale Extrema er

ubrigt sich, da das Feld
der Tropopausentemperatur im Januar kaum kleinskalige Strukturen zeigt. Es sei allerdings




onland nicht als gesi-




bei 2 - 3 K liegt (Abb. 3.9a) und die Tropopausentemperatur
im Bereich des Polarwirbels kaum Gradienten aufweist, erscheint es durchaus m

oglich, da das
Temperaturminimum bei einem anderen oder l





Der April zeichnet sich sowohl im Polargebiet als auch in den mittleren Breiten durch









uber Kanada und dem Ostpazik
und die tiefsten

uber Ostsibirien zu nden sind. Bemerkenswert sind die geringen Unterschiede





C, und auch die Positionen der Extrema unterscheiden sich nur wenig
voneinander. Lokale Extrema, die durch mehr als eine Isolinie repr

asentiert sind, sind dabei




im April und Oktober nur bei rund 1,5 K
liegt (nicht gezeigt).
Im Juli sind die Gradienten der Tropopausentemperatur nicht viel kleiner als im Januar,
allerdings ist es nun





armsten, und nach S

uden hin nimmt die
Temperatur weitgehend kontinuierlich ab. Eine Ausnahme davon bildet die dipolartige Struk-




auch im Juli bei rund 1,5 K liegt





standekommen kann allerdings nicht gegeben werden. Ansonsten sind die zonalen Unterschiede
der Tropopausentemperatur { ebenso wie die des Tropopausendrucks { recht gering.
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Tropopausentemperatur Nordpolargebiet
a) Januar b) April
c) Juli d) Oktober
Abbildung 3.7: Tropopausentemperatur [

C ] im Nordpolargebiet im Mittel






C. Gezeigte Monate: a) Januar; b) April; c) Juli; d) Oktober.
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Tropopausentemperatur Südpolargebiet
a) Januar b) April
c) August d) Oktober











C. Gezeigte Monate: a) Januar; b) April; c) August; d) Oktober.
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Standardabweichung Monatsmittel - Gesamtmittel, Tropopausentemperatur
a) Nordpolargebiet Januar b) Nordpolargebiet Juli
c) Südpolargebiet Januar d) Südpolargebiet August




der Tropopausentemperatur [K], berechnet analog zu Gl.
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Im S

udpolargebiet treten auch bei der Tropopausentemperatur gravierende Unterschiede
zum Nordpolargebiet zutage. Im Sommer und Herbst (der jeweiligen Hemisph

are) sind diese
relativ gering, im Winter und Fr

uhling jedoch gewaltig. Im Januar f

allt vor allem auf, da









Uber dem antarktischen Kontinent ist die Tropopausentempe-
ratur hingegen aufgrund der tiefen Troposph

arentemperatur ein paar Grad niedriger. Diese




liegt im antarktischen Sommer nur





immer noch nur wenig unter der des Nordpols im Oktober, der meridionale Gradient der Tro-
popausentemperatur ist jedoch gr








uhlt hat. Bemerkenswert ist hier aber vor allem der Vergleich zum Tropo-




andert sich dieser zwischen Januar und April fast nicht,
w

ahrend die Temperatur aber um rund 8 Grad zur








anderungen in der Troposph

are und in der Stratosph

are bis April fast gleich
sind (N

aheres dazu in Kap. 3.2.3).
V

ollig anders ist die Situation im August und Oktober. Die Tropopause liegt nun nicht nur





C , im Okober immerhin noch bei  72

C . In beiden Monaten f

allt
zudem der enorme Meridionalgradient auf, der teilweise dreimal so gro ist wie im Nordwinter.
Wie schon beim Tropopausendruck ist auerdem der Vergleich zwischen April und Oktober
sehr interessant.

Uber der Antarktis ist die Tropopause im Oktober um

uber 10 Grad k

alter
als im April, im Nordpolargebiet betr






ubrigt sich angesichts der enormen Gradienten.
Standardabweichung der Tropopausentemperatur
Die Untersuchung der Variabilit

at der Tropopausentemperatur beschr

ankt sich auf die Va-
riabilit

at von Jahr zu Jahr, die f






3.7 und 3.8 ben





, die analog zu Gl.
(3.14) berechnet wird, ist in Abb. 3.9 dargestellt. In Kap. 3.3.2 und 3.3.3 wird gezeigt, da die
synoptischskalige Variabilit

at der Tropopausentemperatur in engem Zusammenhang mit der







kann daher verzichtet werden.
Wie bereits erw





im Nordpolarwinter zwischen 2 und





um 2 K, nur ein relativ kleiner Teil der Antarktis weist h

ohere Werte auf. Damit

ahneln die








(s. Abb. 3.6). Auf eine
weitergehende Diskussion wird auch hier verzichtet.
Potentielle Tropopausentemperatur
Zum Abschlu wird in Abb. 3.10 und 3.11 die Verteilung der potentiellen Tropopausentempe-
ratur vorgestellt. Die Anordnung der Einzelbilder entspricht wieder der in Abb. 3.3 und 3.4.
Da die potentielle Tropopausentemperatur in einigen theoretischen Arbeiten zur Tropopause
(z. B. Juckes, 1994, 1998) eine wichtige Rolle spielt und aufgrund des Einusses des Druckes
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Potentielle Tropopausentemperatur Nordpolargebiet
a) Januar b) April
c) Juli d) Oktober
Abbildung 3.10: Potentielle Tropopausentemperatur [K] im Nordpolargebiet im Mittel

uber die Jahre
1979-93. Der Isolinienabstand betr

agt im Unterschied zu Abb. 3.7 und 3.8 2 K, um die Lesbarkeit der
Beschriftung zu gew

ahrleisten. Gezeigte Monate: a) Januar; b) April; c) Juli; d) Oktober.
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Potentielle Tropopausentemperatur Südpolargebiet
a) Januar b) April
c) August d) Oktober





1979-93. Der Isolinienabstand betr

agt 2 K. Gezeigte Monate: a) Januar; b) April; c) August; d) Oktober.
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teilweise deutlich andere Muster als die Tropopausentemperatur zeigt, ist eine kurze Diskussion
derselben durchaus noch sinnvoll.
Im Nordpolargebiet ist das Minimum der potentiellen Tropopausentemperatur im Janu-





dem Pol. In allen F

allen gilt, da die potentielle Tropopausentemperatur nach S

uden hin zu-





uberwiegt. Letzteres gilt auch f

ur die Variation der potentiellen Tropo-
pausentemperatur im Zusammenhang mit planetaren Wellen, d. h. in Tr

ogen ist diese niedriger
als in R

ucken. Dies steht in

Ubereinstimmung mit theoretischen Arbeiten (z. B. Juckes, 1994).
Schlielich f

allt auf, da sich im Polargebiet die potentiellen Tropopausentemperaturen im April
und Oktober nur relativ wenig von denen im Januar unterscheiden, w

ahrend sie im Juli erheb-
lich h

oher sind. Hier macht sich die Tatsache bemerkbar, da die Tropopausendruckmaxima in
den meisten Teilen des Polargebiets im April und Oktober erreicht werden.
Im S

udpolargebiet liegt des Minimum der potentiellen Tropopausentemperatur ebenfalls
w





uberwiegt also der Eekt des Tropopau-
sendrucks, im Winter dagegen der der Tropopausentemperatur. Bemerkenswert ist aber, da





usse des Tropopausendruckes und der Tropopausentemperatur kompensie-
ren sich hier weitgehend. Weiter f

allt auf, da die niedrigste potentielle Tropopausentemperatur
im April auftritt und da die gr

ote Dierenz zum Nordpolargebiet im Sommer (Januar bzw.
Juli) zu verzeichnen ist, wo die Werte im S

uden gut 10 K niedriger sind als im Norden.
Vergleich mit bisherigen Arbeiten
Die einzige vergleichbare Arbeit ist die von Hoinka (1998, 1999). Wie schon in Kap. 3.1.1
erw

ahnt, basiert diese Arbeit auf denselben Daten wie die eben gezeigten Resultate, so da
Unterschiede nur durch die verschiedenen Auswertealgorithmen zustandekommen k

onnen. Wie
ebenfalls schon am Ende von Kap. 3.1.1 und 3.1.4 erl

autert wurde, sind diese Unterschiede
sehr klein und beschr

anken sich beim Tropopausendruck auf eine Dierenz der Monatsmittel
von 5 bis 8 hPa. Dies kann als Zeichen daf

ur gewertet werden, da die Bestimmung der PV-
Tropopause aus den ERA-Daten unproblematisch ist. Die Tropopausentemperaturen wurden
von Hoinka nach einem Verfahren

ahnlich (3.3) interpoliert, so da sie im Mittel knapp 1 K
h

oher sind als die hier gezeigten.
3.2.2 Vergleich zur thermischen Tropopause
Zum Vergleich der thermischen Tropopausendenition mit der PV-Denition werden die Mo-




und die Korrelation der Tropopausendr

ucke herangezogen. Die Auswertung wurde sowohl f

ur
die Radiosondendaten als auch f

ur die ERA-Daten durchgef






nahezu die gleichen Resultate. Lediglich im antarktischen Winter sind die Unterschiede bei
den aus den ERA-Daten bestimmten Tropopausen etwas gr

oer als bei den Radiosonden-
Tropopausen, da hier die systematischen Fehler bei der Bestimmung der thermischen bzw.
PV-Tropopause verschieden sind (s. Kap. 3.1.4). Allgemein l

at sich feststellen, da die Unter-
schiede zwischen den beiden Tropopausendenitionen auer im Winter und im antarktischen
Fr

uhling recht gering sind. Im Winter sind die Unterschiede nur

uber Kanada und dem Atlantik
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gering,







Uber der Antarktis sind sie im Juni und November gro und von Juli bis Oktober sehr gro. Im
folgenden wird daher der Winter (einschlielich des antarktischen Fr

uhlings) getrennt von den






uhling (auer Antarktis), Sommer und Herbst
Im Nordpolargebiet liegen die Dierenzen zwischen dem thermischen und dem PV-Tropopau-
sendruck zwischen April und Oktober generell unter 5 hPa, wobei der PV-Tropopausendruck
meist um 1 - 3 hPa h

oher ist. Im M

arz und November sind die Unterschiede

uber Ost-




uber Europa und Westsibirien liegt der PV-
Tropopausendruck allerdings um bis zu 7 hPa h

oher als der thermische. Im s

udlichen Subpo-
largebiet betragen die Dierenzen im gesamten Zeitraum nur 1 - 3 hPa, und in der Antarktis
sind sie zwischen Dezember und Mai ebenso klein. Dies steht in

Ubereinstimmung mit den
Ergebnissen von Hoerling et al. (1991), da die 3,5 PVU-Fl

ache im Mittel der thermischen
Tropopause sehr nahe kommt. Auch die Auswertung von Hoinka (1998) zeigt in den momentan
betrachteten Jahreszeiten nur geringe Unterschiede zwischen den beiden Tropopausen.
Der wichtigste systematische Unterschied zwischen der thermischen und der PV-Tropopause
ist, da die thermische unter zyklonalem Einu im Mittel einen niedrigeren Druck und unter
antizyklonalem Einu einen h

oheren Druck als die PV-Tropopause aufweist. Betrachtet man
in den verschiedenen Regionen jeweils nur die F












ist, so liegt der Druck
der thermischen Tropopause in den zyklonalen Klassen meist um 10 - 15 hPa unter und in den
antizyklonalen Klassen meist um 5 - 10 hPa

uber dem der PV-Tropopause. Da der Tropopau-
sendruck in Zyklonen h

oher und in Antizyklonen niedriger als im Durchschnitt ist (s. Kap. 3.3),
bedeutet dies, da die Variabilit

at der Tropopause im Zusammenhang mit synoptischskaligen
St

orungen von der thermischen Denition untersch






(s. Gl. 3.13) deutlich, die bei der thermischen Denition typischerweise um
3 - 8 hPa niedriger ist als bei der PV-Denition.
Der Korrelationskoezient zwischen den beiden Tropopausendr

ucken liegt meist zwischen
0,9 und 0,95, wobei die h

ochsten Werte im Sommer auftreten. Im M

arz und November liegt er




N nur zwischen 0,8 und 0,9. Zum Teil ist die Abwei-
chung des Korrelationskoezienten von 1 sicherlich auf die eben diskutierten Unterschiede in
der Variabilit





uhren, aber die Tatsache, da der Korrelationskoef-





at darauf schlieen, da es auch unsystematische Unterschiede zwischen den beiden Tro-
popausen gibt. Diese unsystematischen Unterschiede sind um so wahrscheinlicher, je geringer
die Sch

arfe der Tropopause ist. Da die Sch

arfe der Tropopause im Sommer am gr

oten ist (s.
Kap. 3.2.4), ist somit im Sommer auch die beste Korrelation zwischen der thermischen und der
PV-Tropopause zu erwarten.
Winter und antarktischer Fr

uhling
Im Winter und im antarktischen Fr

uhling ist die Dierenz zwischen dem Druck der thermischen
Tropopause und dem der PV-Tropopause erheblich gr






oten sind die Unterschiede im Nordpolargebiet im Januar und im S

udpolargebiet im August,
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Tropopausendruck (thermisches Kriterium)
a) NH Januar b) SH August
Differenz zum PV-Tropopausendruck
c) NH Januar d) SH August
Abbildung 3.12: Vergleich zwischen der thermischen und der PV-Tropopause im Polarwinter.
a) Thermischer Tropopausendruck [hPa], Januar, Nordpolargebiet; Isolinienabstand: 10 hPa;
b) Thermischer Tropopausendruck [hPa], August, S

udpolargebiet; Isolinienabstand: 10 hPa;
c) Dierenz zwischen Abb. 3.12a und Abb. 3.3a; Isolinienabstand: 2 hPa;
d) Dierenz zwischen Abb. 3.12b und Abb. 3.4c; Isolinienabstand: 5 hPa.
In c) und d) sind negative Werte durch gestrichelte Isolinien gekennzeichnet.
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also in den Monaten, in denen auch die Extremwerte der Tropopausentemperatur auftreten. F

ur
diese beiden Monate sind die Felder der thermischen Tropopause in Abb. 3.12a,b dargestellt,
und Abb. 3.12c,d zeigen die Dierenzen zu den entsprechenden Feldern der PV-Tropopause
(Abb. 3.3a bzw. Abb. 3.4c).
Im Nordpolargebiet ist der thermische Tropopausendruck fast durchwegs niedriger als der




oten ist die Die-
renz im Bereich des Polarwirbels, also






N bis zu 20 hPa erreicht.

Uber Kanada und dem Atlantik liegt die Dierenz
hingegen meist unter 5 hPa. Zu den mittleren Breiten hin ist der thermische Tropopausendruck
meist etwas h






Ostsibirien auftreten. Wie bereits erw

ahnt, sind die aus den Radiosondendaten ermittelten Dif-
ferenzen weitgehend identisch mit den hier gezeigten. Weitaus gr

oer als im Nordpolargebiet
sind die Unterschiede im S

udpolargebiet. Auch wenn man ber

ucksichtigt, da hier die Dierenz
zwischen den ERA-Tropopausendr

ucken aufgrund unterschiedlicher systematischer Fehler (s.
Kap. 3.1.4) um 10 bis 15 hPa zu gro ist, bleiben in der inneren Antarktis riesige Dierenzen
von 60 - 70 hPa. Im gesamten S

udpolargebiet liegt dabei der thermische Tropopausendruck
deutlich niedriger als der PV-Tropopausendruck, d. h. die thermische Tropopause liegt ebenso
wie im Bereich des Nordpolarwirbels h

oher als die PV-Tropopause.
Beim Vergleich mit Reichler (1995) und Hoinka (1998) f

allt auf, da die von Reichler ge-
fundenen Tropopausendruckwerte im Antarktiswinter nur wenig

uber den in Abb. 3.12b ge-









ucksichtigt man, da Reichler Anfang der achtziger Jahre aufgrund von Da-
tenproblemen (s. Kap. 3.1.1) deutlich zu hohe Werte herausbekam, folgt sogar, da sich dessen







ur diese unterschiedlich gute

Ubereinstimmung ist, da Reichler's Auswer-
tealgorithmus dem in dieser Arbeit verwendeten

ahnlicher ist als Hoinka's. Da dieser Punkt
nicht n

aher untersucht wurde, wird eine weitere Diskussion dieser Frage jedoch verzichtet.
N

ahere Hinweise auf die Ursache f

ur die groen Unterschiede zwischen der thermischen Tro-
popause und der PV-Tropopause erh

alt man, wenn man eine Klasseneinteilung nach der Vortici-














zusammengefat. Zur Vermeidung systematischer Fehler basiert die
folgende Auswertung auf Radiosondendaten. In der antizyklonalen Klasse ist mit Ausnahme
der inneren Antarktis

uberall der thermische Tropopausendruck der h

ohere, was der Situation
in den

ubrigen Jahreszeiten entspricht. Die Dierenzen liegen in den meisten Regionen wieder
zwischen 5 und 10 hPa, nur






N sogar bei bis zu 20 hPa.

Uber der inneren Antarktis ist der thermische
Tropopausendruck um 5 - 10 hPa niedriger als der PV-Tropopausendruck.
Die groen Unterschiede zwischen den beiden Tropopausen r

uhren also im wesentlichen von
den zyklonalen F

allen her. Im Zentrum des Nordpolarwirbels betragen die Dierenzen in der zy-
klonalen Klasse 35 - 45 hPa, und in der inneren Antarktis sogar 110 - 120 hPa. Dies f

uhrt dazu,
da in Teilen der Antarktis die thermische Tropopause in der zyklonalen Klasse einen niedrige-
ren Druck aufweist (also h

oher liegt) als in der antizyklonalen Klasse. Zur Illustration sind in
Abb. 3.13 einzelne Datenpunkte der in der inneren Antarktis gelegenen Radiosondenstationen
(Def. s. Kap. 3.1.3) f

ur die Monate Juli bis Oktober wiedergegeben. Die Kreuze bezeichnen
jeweils die thermische Tropopause, die Rauten die PV-Tropopause, und es wurden nur dieje-


















relative Vorticity im Niveau der PV-Tropopause [10**-5/s]
PV-Tropopause
therm. Tropopause
Abbildung 3.13: Druck der thermischen Tropopause im Vergleich zum Druck der PV-Tropopause [hPa]
in Abh





] im Niveau der PV-Tropopause. Die Vorticitywerte
sind mit  1 multipliziert, so da sich die von der Nordhemisph

are gewohnten Werte ergeben. Jeder
Datenpunkt entspricht einem Radiosondenaufstieg. Dargestellt sind alle verf

ugbaren Daten der inneren
Antarktis in den Monaten Juli bis Oktober. Die Kreuze bezeichnen die thermische Tropopause, die
Rauten die PV-Tropopause.
nigen Stationen und Termine verwendet, f

ur die beide Tropopausen berechnet werden konnten
(insbesondere also nur die 12 UTC-Termine). In der Abbildung ist klar zu erkennen, da unter
dem Einu antizyklonaler Vorticity gute

Ubereinstimmung zwischen den beiden Tropopau-
sendenitionen besteht. Mit zunehmendem zyklonalem Einu divergieren jedoch die beiden





ahrend der der PV-Tropopause ansteigt. In einigen F

allen liegt die thermische Tropopause in
rund 70 hPa, was im antarktischen Winter einer H

ohe von rund 16,5 km entspricht, und der
Abstand zur PV-Tropopause betr

agt ca. 250 hPa bzw. 8 km. Dies legt die Vermutung nahe, da
die thermische Tropopausendenition f

ur den antarktischen Winter nicht geeignet ist. Bevor
im n















der thermischen Tropopause ist auer in der Antarktis auch
im Winter etwas geringer als die der PV-Tropopause. In der inneren Antarktis ist sie allerdings
merklich h

oher, da die thermische Tropopause unter zyklonalem Einu extreme Werte annimt
(s. Abb. 3.13). Auch Reichler (1995) ndet im antarktischen Winter eine sehr hohe Standard-
abweichung von rund 60 hPa. Der Korrelationskoezient zwischen den beiden Tropopausen ist
im Winter nur auerhalb des Polarwirbels gut (0,85 bis 0,9). Im Bereich des Nordpolarwirbels
geht er im Januar auf 0,7 bis 0,75 zur

uck, und in der mittleren und inneren Antarktis betr

agt
er, wie Abb. 3.13 schon vermuten l

at, nahezu 0. Diese Nichtkorrelation setzt sich aus einer
brauchbaren Korrelation auf der antizyklonalen Seite und einer leichten Antikorrelation auf der
zyklonalen Seite zusammen.
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Diskussion der Situation im Antarktiswinter und -fr

uhling
Die Unterschiede zwischen der thermischen Tropopause und der PV-Tropopause im antarkti-
schen Winter h

angen oensichtlich mit dem Einu synoptischskaliger St

orungen zusammen
(Abb. 3.13). Unter antizyklonalem Einu sind die Unterschiede gering, unter zyklonalem Ein-




ur dieses Verhalten ndet man mit
Hilfe der Technik der PV-Inversionen. Man betrachtet dabei zun

achst einen horizontal homo-
genen Grundzustand, der durch niedrige PV in der Troposph

are und durch hohe PV in der
Stratosph

are gekennzeichnet ist, und

uberlagert diesem eine isolierte PV-Anomalie, die zu einer
Auslenkung der PV-Tropopause f

uhrt. Diese Vorgehensweise ist sinnvoll, da sich reale zyklo-
nale bzw. antizyklonale St

orungen in brauchbarer N

aherung durch eine bloe Auslenkung der
PV-Tropopause nach unten bzw. oben beschreiben lassen (Hoskins et al., 1985; Juckes, 1994;
s. a. Kap. 3.3.3). Oberhalb und unterhalb der PV-Anomalie kann dabei der Grundzustand
unver

andert bleiben. Man kommt also durch die Vorgabe der PV mit einfacheren Annahmen
zurecht, als wenn an das Temperaturfeld vorgeben w

urde und daraus den Wind und die PV
berechnen w






die Grenzen der Anomalie hinaus (z. B. Hoskins et al., 1985)
9
.
Isolierte positive PV-Anomalien in der freien Atmosph

are sind generell mit einer verrin-
gerten Stabilit






innerhalb der Anomalie verbunden (Hoskins et al., 1985). Das Verh

altnis, in dem sich die PV-
Anomalie aus einer Stabilit






altnis der vertikalen zur horizontalen Dimension der Anomalie ab (Wirth, 1999). Je


















arung des Verhaltens der thermischen Tropopause im Antarktis-




uber der PV-Anomalie gegen

uber dem Grundzu-




are zu niedrig, f

uhrt diese Redukti-





) an der PV-Tropopause
nicht mehr erf

ullt ist. In diesem Fall kann die thermische Tropopause weit oberhalb der PV-







Tropopausenkriterien zum gleichen Resultat.





ahere Beschreibung in Wirth, 1999) berechnet wurden, sind in Abb. 3.14a und 3.14b wie-
dergegeben. In beiden F

allen wurde eine positive, axialsymmetrische PV-Anomalie mit einem
Radius von 500 km und einer Auslenkung der PV-Tropopause von 3 km verwendet. In Kap.






orungen sind. In den Ab-
bildungen bezeichnen die gestrichelten Linien Isentropen, die durchgezogenen Linien Isotachen
des Tangentialwindes, die dicke durchgezogene Linie die thermische Tropopause und der grau
schattierte Bereich die Stratosph

are, die durch P > 3; 5 PVU deniert ist. Die Untergrenze des
9





orungen verwendbar ist, aber keinesfalls f

ur den Polarwirbel. Im Gegensatz zu synoptischskaligen St

orungen
erstreckt sich der Polarwirbel n

amlich bis in die obere Stratosph

are. Um dessen Struktur realistisch zu erfassen,
m

ute man also die gesamte PV-Verteilung vorgeben. In diesem Fall kann man ebensogut das Temperaturfeld
vorgeben, daraus mit Hilfe einer passenden unteren Randbedingung das Druckfeld und das Windfeld berechnen
und dann die PV-Verteilung bestimmen. Im Rahmen dieser Arbeit werden daher nur synoptischskalige St

orungen
betrachtet, und die innerhalb des Polarwirbels herrschende Temperaturstruktur wird ggf. als Grundzustand
vorgegeben.
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a) Hohe stratosphärische Stabilität b) Geringe stratosphärische Stabilität
c) Druck PV-Tropopause













d) Druck thermische Tropopause













Abbildung 3.14: Ergebnisse von PV-Inversionen zum Unterschied zwischen der thermischen Tropopau-
se und der PV-Tropopause.
Obere Reihe: Ergebnisse der Inversion axialsymmetrischer PV-Anomalien mit einer Auslenkung von 3




agt in (a) +2 K km
 1
und in (b)  1 K km
 1
. Der grau schattierte Bereich markiert die Stratosph

are, deniert durch P > 3,5
PVU, und die dicke durchgezogene Linie markiert die thermische Tropopause. Die gestrichelten Linien
sind Isentropen, und die d

unnen durchgezogenen Linien Isotachen des Tangentialwindes.
Untere Reihe: Druck der PV-Tropopause (c) und der thermischen Tropopause (d) (jeweils in hPa),
berechnet aus einer Vielzahl von PV-Inversionen mit unterschiedlichem stratosph

arischem Temperatur-
gradienten und unterschiedlicher Auslenkung. Alle Werte beziehen sich auf das Zentrum der Anomalie.
Der Isolinienabstand betr

agt 10 hPa. Die auf der x-Achse angegebene relative Vorticity bezieht sich auf
das Niveau der PV-Tropopause.
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grauen Bereiches ist somit die PV-Tropopause. Der Unterschied zwischen den beiden Abbil-




are. In Abb. 3.14a wurde ein stra-
tosph

arischer Temperaturgradient von +2Kkm
 1
vorgegeben, in 3.14b jedoch nur  1Kkm
 1
.
Wie in Kap. 3.2.4 gezeigt wird, ist der erste Wert in vielen Regionen f

ur den Sommer typisch,
w





ur den antarktischen Winter ist. Ein Blick
auf die Abbildungen zeigt, da im Falle der stabilen Stratosph

are beide Tropopausen nahezu
zusammenfallen, w

ahrend im zweiten Fall die thermische Tropopause im Wirbelzentrum rund
6 km

uber der PV-Tropopause liegt.
Um den Vergleich zu Abb. 3.13 zu erleichtern, ist in Abb. 3.14c und 3.14d der aus den
PV-Inversionen ermittelte Tropopausendruck als Funktion des stratosph

arischen Temperatur-
gradienten und der relativen Vorticity im Niveau der PV-Tropopause dargestellt. Die Daten
f






arische Gradienten und verschiedene Auslenkungen der Tropopause erzeugt. Die Darstellung
als Funktion der Vorticity im PV-Tropopausenniveau ist m

oglich, weil in dem hier betrachte-











streng monoton mit der Vorticity im Tropopausenniveau zu. Dabei f

allt auf, da diese Zunah-











da in diesem Fall die Grundzustands-PV in der Stratosph






at. Daher ist die PV-Anomalie, die bei der Auslenkung der Tropopause
entsteht, weniger scharf, und die Vorticity im Tropopausenniveau bei vorgegebener Auslen-





at oder kleinen Auslenkungen praktisch identisch mit der PV-Tropopause. Sobald jedoch
an der PV-Tropopause der kritische Temperaturgradient von  2Kkm
 1
unterschritten wird,
sinkt der Druck der thermischen Tropopause ruckartig ab, und zwar unter den Grundzustands-
wert. Dar

uber hinaus sinkt der thermische Tropopausendruck bei weiterer Verst

arkung der
PV-Anomalie immer weiter ab, da die Stratosph







Zur Verdeutlichung der praktischen Relevanz der PV-Inversionen sind in Abb. 3.15a,b eini-
ge Radiosondenaufstiege aus der Antarktis wiedergegeben. Abb. 3.15c,d zeigen die zugeh

origen
PV-Prole, die aus den Aufstiegen und der den ERA-Daten entnommenen relativen Vorticity
berechnet sind. Alle PV-Werte sind mit  1 multipliziert, so da sich { wie von der Nordhe-
misph

are gewohnt { positive Werte ergeben. Dies gilt auch f

ur alle folgenden Angaben der
relativen Vorticity. Aufstieg A gibt ein Beispiel f

ur eine antizyklonal beeinute Tropopause.






. In diesem Fall ist sowohl
die thermische Tropopause als auch die PV-Tropopause gut ausgepr

agt. Beide Denitionen
liefern einen Tropopausendruck von 171 hPa.
Ein Beispiel f

ur eine zyklonale Situation mit besonders groer Dierenz zwischen beiden
Tropopausen zeigt Aufstieg B. Die PV-Tropopause liegt hier in 291 hPa, die thermische in
56 hPa. Trotz des unscharfen Temperaturprols ist dabei die PV-Tropopause eindeutig de-
niert. Lediglich die d

unne Schicht hoher PV in rund 400 hPa, die wohl als stratosph

arische




Anderung des Schichtdickekriteriums (s. Kap.
3.1.2; Gl. 3.12) zu einem anderen Ergebnis f






zeigt ein Vergleich der PV-Prole A und B, da die in den PV-Inversionen gemachte Annah-



































































































Abbildung 3.15: Beispiele f

ur Radiosondenaufstiege aus dem antarktischen Winter. Die obere Reihe
zeigt die Temperaturprole, die untere die zugeh

origen PV-Prole, die unter Verwednung der relativen
Vorticity aus den ERA-Daten berechnet sind. Die gepunktete Linie markiert dabei den als Tropopau-
sendenition verwendeten PV-Wert von 3,5 PVU. Einige Daten zu den Aufstiegen:






= 171 hPa (beide Denitionen);






= 291 hPa (PV) / 56 hPa (therm.);






= 274 hPa (PV) / 70 hPa (therm.);
D: Station 89606 ; 17.8.1991; p
TP
= 328 hPa (PV) / 104 hPa (therm.).
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me, eine synoptischskalige St






unftig ist. Der wesentliche Unterschied zwischen den beiden PV-Prolen
konzentriert sich auf die Schicht zwischen 170 und 290 hPa.
Zwei Beispiele aus der inneren Antarktis (Station Wostok) zeigen die Aufstiege C undD. Das
auallendste Merkmal dieser beiden Aufstiege ist sicherlich die gewaltige Bodeninversion. In den
zugeh

origen PV-Prolen ist zu erkennen, da im Bereich der Inversion PV-Werte

uber 20 PVU
erreicht werden. Dies zeigt, wie notwendig es hier ist, die Bodeninversion bei der Bestimmung
der Tropopause auszublenden. Oberhalb der Bodeninversion sind beide Temperaturprole sehr
unscharf, so da, wie schon bei Aufstieg B, keine wohldenierte thermische Tropopause existiert.
Selbst bei der Bestimmung der PV-Tropopause besteht hier eine gewisse Unsicherheit, denn
eine

Anderung des PV-Grenzwertes h

atte eine andere Position der PV-Tropopause zur Folge.
Diese Unsicherheit ist allerdings klein gegen

uber der Dierenz zur thermischen Tropopause.
Auf Basis dieser Ergebnisse kann nun die Frage diskutiert werden, ob das thermische Krite-
rium f

ur den Antarktiswinter geeignet ist. Dabei soll ein Tropopausenkriterium als geeignet be-
zeichnet werden, wenn es die Abgrenzung troposph








ahlt insbesondere, da die Variabilit

at der Tropopause im Zusammenhang mit
synoptischskaligen St

orungen richtig erfat wird, d. h. da die Tropopause unter zyklonalem
Einu tiefer liegt als unter antizyklonalem Einu. Wie Abb. 3.13 - 3.15 zeigen, vermag dies
das thermische Kriterium im antarktischen Winter oensichtlich nicht zu leisten. In den zyklo-
nal beeinuten F

allen liefert das thermische Kriterium selbst im Mittel niedrigere Tropopau-
sendr

ucke als in den antizyklonalen F

allen, und ein Vergleich mit den zugeh

origen PV-Prolen
(s. Abb. 3.15c, d) zeigt, da die in den zyklonalen F

allen diagnostizierten thermischen Tropo-
pausen meist eindeutig innerhalb der Stratosph

are liegen. Die Festlegung der PV-Tropopause
ist zwar in einigen F

allen auch mit einer gewissen Unsicherheit behaftet (z. B. Aufstiege C
und D), da die exakte Position der PV-Tropopause vom verwendeten Grenzwert abh

angt, aber
PV-Werte von 15 PVU oder gar 20 PVU, wie sie in H

ohe der thermischen Tropopause mitunter
herrschen, sind ohne jeden Zweifel als stratosph

arisch zu bezeichnen. Daraus l

at sich folgern,
da das thermische Kriterium f

ur den antarktischen Winter ungeeignet ist. In abgeschw

achter
Form gilt dies auch f

ur den arktischen Winter, zumindest im Bereich des Polarwirbels.
Diese Probleme des thermischen Kriteriums werfen die Frage auf, ob es ein anderes Kriteri-
um gibt, mit dem sich die Tropopause auch ohne Kenntnis der relativen Vorticity zuverl

assiger
als mit dem thermischen Kriterium bestimmen l

at. Eine simple Herabsetzung des Tempera-




ist dabei nicht als
sinnvoll anzusehen, da eine probeweise Anwendung dieses ge

anderten Kriteriums zeigte, da es
in zahlreichen F

allen zu deutlich zu hohen Tropopausendr














onnen in diesen F

allen als
Tropopause fehlinterpretiert werden. Als aussichtsreicher erwies es sich, das 3,5 PVU-Kriterium
mit  = 0 zu verwenden. Bei Verwendung dieses Kriteriums ist zwar der Tropopausendruck
zyklonal beeinuter Tropopausen im Antarktiswinter immer noch deutlich zu niedrig, aber
die Dierenz zur korrekt berechneten PV-Tropopause ist nur ungef

ahr ein Drittel so gro wie
beim thermischen Kriterium. Dies h

angt damit zusammen, da die potentielle Vorticity auch
bei konstantem Temperaturgradienten proportional zu p
 (1+)





(s. Gl. 3.11). Extrem hochliegende Tropopausen werden dadurch zuverl

assig verhindert. Ein
Nachteil des PV-Kriteriums mit  = 0 ist allerdings, da bei antizyklonalem Einu in man-
chen F

allen ein zu hoher Tropopausendruck berechnet wird. Eine Verbesserung gegen

uber dem
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thermischen Kriterium bringt es daher nur im antarktischen Winter und Fr

uhling, wo das
thermische Kriterium keine brauchbaren Ergebnisse liefert.
3.2.3 Charakteristika des Jahresgangs der Tropopause
Der Jahresgang des Tropopausendruckes in den Polargebieten l

at sich im wesentlichen drei
verschiedenen Mustern zuordnen. Diese sind ein einfacher Jahresgang mit einem Maximum
des Tropopausendrucks im Winter und einem Minimum im Sommer, ein doppelter Jahresgang
mit Maxima im Fr

uhling und Herbst und Minima im Sommer und Winter und ein einfacher
Jahresgang mit Maximum im Sommer und Minimum im Winter. Die ersten beiden treten
im Nordpolargebiet auf, wobei f

ur die Regionen, in denen im Winter der Polarwirbel liegt,
der doppelte Jahresgang charakteristisch ist, w

ahrend auerhalb des Polarwirbels der einfa-
che Jahresgang vorherrscht. Im Randbereich des Polarwirbels liegt ein

Ubergangsbereich, in
dem die Zuordnung nicht eindeutig m

oglich ist. Im S

udpolargebiet ist generell der Tropopau-
sendruck im Sommer am h

ochsten und im Winter am niedrigsten, wobei die Amplitude im
Subpolargebiet recht klein ist und zum Pol hin rapide zunimmt. In diesem Abschnitt werden
f

ur einige charakteristische Regionen diese Jahresg

ange vorgestellt und anschlieend mit Hilfe
der Jahresg

ange der Temperatur in 500 hPa und 100 hPa interpretiert.
Die Muster des Jahresgangs
Im folgenden werden jeweils mehrere Beispiele f

ur die verschiedenen Muster des Tropopausen-
drucks aufgef






stellt. Wie nicht anders zu erwarten, zeigt die Tropopausenh

ohe im wesentlichen die gleichen
Muster wie der Tropopausendruck. Lediglich die

Ubergangszone zwischen dem einfachen und
dem doppelten Jahresgang im Nordpolargebiet verschiebt sich etwas. Da die Jahresg

ange der
Temperatur in 500 hPa und 100 hPa, die nachher zum Vergleich herangezogen werden, nur aus
den Radiosondendaten ausgewertet wurden, werden auch f

ur die folgenden Abbildungen die
Gebietsmittel der Radiosondendaten (Def. s. Kap. 3.1.3) der Jahre 1989-1993 verwendet. Im
allgemeinen gilt, da die Muster des Jahresgangs f

ur die Mittel von 1979-1993 und 1989-1993
identisch sind. Auf Ausnahmen wird im Text gesondert hingewiesen.
Einige Beispiele f

ur den einfachen Jahresgang mit einem Maximum des Tropopausendrucks
im Winter und einem Minimum im Sommer sind in Abb. 3.16 wiedergegeben. Wie schon
erw

ahnt, ist dieser Jahresgang f

ur die Regionen auerhalb des winterlichen Polarwirbels ty-
pisch. Am eindeutigsten ist der einfache Jahresgang in den beiden gezeigten Regionen Kanadas,





In Ostsibirien weist zwar der Tropopausendruck im November ein schwaches Maximum und im
Dezember ein schwaches Minimum auf, bei der Tropopausenh

ohe fehlen diese lokalen Extre-







liegen als im November. Da im 15-j

ahrigen Mittel der ERA-Daten auch im Tropopausendruck




N eindeutig zu den
Gebieten mit einfachem Jahresgang gerechnet werden. Beim Vergleich der beiden Abbildungen
f





oer erscheint als die des Tropopausen-
drucks. Wie in den folgenden Abbildungen deutlich werden wird, ist dies nicht nur auf die Wahl















oher liegen als im Winter.














































Abbildung 3.16: Jahresgang des Tropopausendrucks [(a), in hPa] und der Tropopausenh

ohe [(b), in m]
f














N). Die Bedeutung der Linienmuster ist in den Abbildungen angegeben.
Dadurch wird der Eekt des niedrigeren Tropopausendrucks verst

arkt. In der Antarktis (Abb.
3.19), wo der niedrigste Tropopausendruck im Winter auftritt, ist hingegen die Amplitude der
Tropopausenh

ohe im Vergleich zu der des Tropopausendrucks erheblich kleiner, da hier der
Jahresgang der Temperatur dem Jahresgang des Tropopausendrucks entgegenwirkt.
F

ur die polnahen und die im Bereich des winterlichen Polarwirbels gelegenen Regionen
ist ein doppelter Jahresgang charakteristisch. Einige Beispiele hierzu sind in Abb. 3.17 gege-
ben. Sowohl der h

ochste Tropopausendruck als auch die niedrigste Tropopausenh

ohe treten
in allen gezeigten Regionen im April oder Mai auf. Die Minima des Tropopausendrucks bzw.
die Maxima der Tropopausenh

ohe liegen im Januar und im Sommer, wobei beim Tropopau-



















ohenminimum in den beiden gezeigten Regionen Sibiriens im Oktober, in Nordeuropa
aber im Dezember auftritt.
Der

Ubergang vom einfachen Jahresgang in den Mittelbreiten zum doppelten Jahresgang
in Poln

ahe wird in Abb. 3.18 am Beispiel Ostsibiriens demonstriert. W

ahrend im Januar kaum
meridionale Gradienten vorhanden sind, liegt von Fr

uhling bis Herbst die Tropopause in den
mittleren Breiten deutlich h

oher als in Poln

ahe. Dadurch ist zum einen die Amplitude des














































Abbildung 3.17: Jahresgang des Tropopausendrucks [(a), in hPa] und der Tropopausenh

ohe [(b), in m]
f

















ahe erheblich kleiner als weiter s

udlich, und zum anderen bilden sich im
April und Oktober Maxima des Tropopausendrucks bzw. Minima der Tropopausenh

ohe aus.





In allen Regionen liegt der Tropopausendruck im Winter tiefer als im Sommer, wobei die Am-
plitude im Subpolargebiet recht klein ist, zum S

udpol hin aber rapide zunimmt. Der Jahresgang
der Tropopausenh

ohe zeigt zwar im Subpolargebiet kein eindeutiges Muster, in der Antarktis
stimmt er aber mit dem des Tropopausendrucks

uberein. Wie bereits erw

ahnt, erscheint hier al-
lerdings die Amplitude der Tropopausenh

ohe erheblich kleiner als die des Tropopausendrucks,
da das Minimum des Tropopausendrucks im Winter liegt und im Winter die Druck

achen




arung des Jahresgangs des Tropopausendrucks bzw. der Tropopausenh

ohe
kann durch einen Vergleich der Jahresg

ange der Temperatur in 500 hPa und in 100 hPa ge-
geben werden. Den Ausgangspunkt dieser Erkl

arung bildet die approximierte Denition der























































Abbildung 3.18: Jahresgang des Tropopausendrucks [(a), in hPa] und der Tropopausenh

ohe [(b), in m]
f























oeres Gebiet und einen l

angeren Zeitraum (z. B.

uber






































< 0), nimmt die potentielle Vorticity im Tropopausenniveau ab, und man
erwartet einen R











> 0 ist, also die




arker steigt oder weniger stark zur







ur die thermische Tropopause kann eine noch anschaulichere Argumentation gegeben wer-
den, die in

ahnlicher Form schon von M

oller (1938) verwendet wurde (Abb. 3.20). Bleibt die
Temperatur der Troposph

are konstant und erh

oht (erniedrigt) sich die Temperatur der Stra-
tosph






alter) wird. Bleibt hingegen die Temperatur der Strato-
sph

are konstant und erh

oht (erniedrigt) sich die Temperatur der Troposph

are (Abb. 3.20b),













steigt, ist der Tropopausendruck f

ur diese Betrachtung die geeignetere Gr

oe.
















































Abbildung 3.19: Jahresgang des Tropopausendrucks [(a), in hPa] und der Tropopausenh

ohe [(b), in m]
f












alter), falls der stratosph

arische Temperaturgradient positiv ist.
Diese Argumente sollen nun mit Hilfe der Jahresg

ange der 500 hPa-Temperatur, der Tro-





popausendrucks verwendet werden (Abb. 3.21). Als Beispiel f

ur den einfachen Jahresgang im









gezeigt. Auallend ist hier, da zwar die 500 hPa-Temperatur einen gut ausgepr

agten Jahres-
gang aufweist, da aber die 100 hPa-Temperatur das ganze Jahr














> 0, so da im Sommer ein Minimum des Tro-
popausendrucks zu erwarten ist. Dies ist nat

urlich auch der Fall (s. Abb. 3.16). Die geringe
Temperaturamplitude in 100 hPa l

at sich dabei durch den Jahresgang der dynamischen Hei-




aren (s. Kap. 4.3.2 und 4.3.3). W

ahrend im Sommer nahezu keine
dynamische Heizung wirkt, ist diese im Winter im Bereich des Aleutenhochs, das sich meist bis
nach Kanada erstreckt, besonders stark. Der Jahresgang der Strahlungsgleichgewichtstempe-
ratur (s. Kap. 4.3.3) wird dadurch weitgehend kompensiert. Bemerkenswert ist auerdem, da
auch der Jahresgang der Tropopausentemperatur sehr gering ist. Da die untere Stratosph

are
in Kanada nahezu isotherm ist (vgl. die Dierenz zwischen der Tropopausentemperatur und
der 100 hPa-Temperatur in Abb. 3.21a), ist dies konsistent mit dem in Abb. 3.20 dargelegten




ur die Isothermie selbst kann allerdings nicht gegeben
werden. Sowohl Strahlungsprozesse als auch dynamische Prozesse d

urften dazu beitragen.
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a)
Kühlt die Stratosphäre bei gleichbleibender Troposphärentemperatur ab,
steigt die Tropopause und wird dabei kälter.
Wird die Stratosphäre bei gleichbleibender Troposphärentemperatur wär-
mer, sinkt die Tropopause und wird dabei wärmer.
b)
Kühlt die Troposphäre bei gleichbleibender Stratosphärentemperatur ab,
sinkt die Tropopause und wird dabei kälter.
Wird die Troposphäre bei gleichbleibender Stratosphärentemperatur wär-
mer, steigt die Tropopause und wird dabei wärmer.
Die Aussagen über die Temperaturänderung der Tropopause gelten nur, 
wenn der stratosphärische Temperaturgradient positiv ist.
Abbildung 3.20: Skizze zur Abh







Etwas komplizierter ist die Situation in den Regionen, die im Winter im Bereich des Polar-
wirbels liegen. Wie erw

ahnt, zeigen diese einen doppelten Jahresgang des Tropopausendrucks.
Als Beispiel sind in Abb. 3.21b die Temperaturg






wiedergegeben. Sowohl die 500 hPa-Temperatur als auch die 100 hPa-Temperatur weisen hier
einen ausgepr

agten Jahresgang auf. Bei genauem Hinsehen ist allerdings zu erkennen, da
die beiden Jahresg

ange zeitlich versetzt sind. W

ahrend die 500 hPa-Temperatur zwischen No-
vember und M

arz fast konstant ist, weist die 100 hPa-Temperatur im Januar ein markantes
Minimum auf. Im April ist die 100 hPa-Temperatur schon wieder um 20 K h

oher als im Janu-
ar, die 500 hPa-Temperatur aber nur um 4 K, und bis zum Mai vergr

oert sich die Dierenz





> 0, was konsistent mit dem in die-
sem Zeitraum beobachteten Anstieg des Tropopausendrucks ist. Zwischen Mai und September
verhalten sich die Temperaturg

ange gewissermaen umgekehrt wie im Fr

uhling. Nun bleibt









aftig ansteigt und dann wieder absinkt. Auch zwischen September und Oktober ist
der R

uckgang der 500 hPa-Temperatur noch st

arker als der der 100 hPa-Temperatur. Somit










> 0, was wiederum gut zu
den Beobachtungen pat: Zwischen Mai und Juli geht der Tropopausendruck deutlich zur

uck,
und im Oktober liegt das sekund






< 0, da die Stratosph





uhlt als die mittlere und
obere Troposph

are, so da sich im Januar das zweite Tropopausendruckminimum einstellt. Zu
erw

ahnen ist noch, da der Jahresgang der Tropopausentemperatur zwischen den Jahresg

angen
in 500 hPa und in 100 hPa liegt, wobei sich die Temperaturkurven f

ur 100 hPa und die Tro-
popause im Fr

uhjahr und Herbst schneiden. Im Sommer ist die Tropopause in aller Regel der
k

alteste Punkt der Radiosondenaufstiege, w

ahrend im Winter die Temperatur in der unteren
Stratosph

are im Mittel weiter abnimmt.

































































































































Abbildung 3.21: Vergleich der Jahresg

ange der 100 hPa-Temperatur, der Tropopausentemperatur und















auere Antarktis und (d) innere Antarktis.
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Der Vergleich mit Abb. 3.21a zeigt, da sich der Jahresgang der 500 hPa-Temperatur in
Westsibirien nur wenig von dem in Kanada unterscheidet (das niedrigere Temperaturniveau ist
auf die n







uhren). Entscheidend sind also die
Unterschiede im Jahresgang der 100 hPa-Temperatur. Diese lassen sich wiederum mit Hilfe der







im Vorgri genutzt werden. Im Bereich des Polarwirbels sind die Heizraten im Herbst sowie
im Dezember und Januar deutlich geringer als im Bereich des Aleutenhochs, so da die Stra-
tosph

are im Polarwirbel bis zum Januar stark abk

uhlt. Ab dem Februar macht sich dann der




armungen bemerkbar (s. Kap. 3.4.3 und 4.3.2). Obwohl
diese nicht jedes Jahr auftreten, sind sie im klimatologischen Mittel vor allem im Februar mit
sehr groen dynamischen Heizraten verbunden. Die Temperaturen im Polarwirbel gleichen sich
daher bis Ende April an die der Umgebung an, was mit der Au

osung des Polarwirbels einher-
geht. Im Sommer sind die Heizraten im gesamten Nordpolargebiet sehr gering. Da sich zwischen





in diesem Zeitraum die 100 hPa-Temperaturen allgemein weitgehend konstant. Zu betonen ist
allerdings, da diese Temperaturkonstanz auch eine Folge der starken Heizraten im Fr

uhjahr
ist. Infolge dieser Heizraten erreicht die Temperatur in der unteren Stratosph

are schon im Mai
ungef






aren die Heizraten geringer oder gar nicht vorhanden, w

urde das Strahlungsgleichgewicht




are aber erst im Juli erreicht werden, und das
Temperaturmaximum w

are fast so spitz wie das Minimum im Januar (s. Kap. 4.3.3, Abb. 4.14).








In der Antarktis sind die Temperaturg

ange durch einen recht schwachen Jahresgang in 500
hPa und durch einen sehr starken Jahresgang in 100 hPa gekennzeichnet, wobei der Vergleich
der

aueren und der inneren Antarktis zeigt, da die Temperaturamplitude zum Pol hin rapide
zunimmt. In beiden Antarktisregionen f

allt zudem auf, da das Sommermaximum der 100 hPa-
Temperatur deutlich sch

arfer als im Nordpolargebiet ist und da die Tiefsttemperatur in 100
hPa erst im August erreicht wird, also umgerechnet einen Monat sp

ater als im Nordpolarwirbel.
Beides h

angt damit zusammen, da die dynamischen Heizraten in der unteren Stratosph

are der
Antarktis das ganze Jahr

uber recht gering sind (s. Kap. 4.3.2). Insbesondere gibt es in der Ant-




armungen, die im Sp








onnten. Im Winter kommt daher die 100 hPa-Temperatur dem Strah-
lungsgleichgewicht viel n

aher als im Nordpolarwirbel, und die Erw

armung am Winterende





schlielich das Sommermaximum der Temperatur erst im Januar erreicht. Aus dem Vergleich
der Temperaturkurven f











> 0 ist, was wiederum konsistent mit dem
Verlauf des Tropopausendrucks ist. Der Umstand, da Abb. 3.19a f

ur die innere Antarktis das
Druckminimum im September zeigt, ist n








uhren. Das aus den ERA-Daten berechnete Gebietsmittel der inneren Antarktis zeigt
das Druckminimum im August.
Der Verlauf der Tropopausentemperatur ist strukturell

ahnlich dem im Nordpolarwirbel
beobachteten, d. h. im Sommer f

allt das Temperaturminimum meist mit der Tropopause zu-
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stark ist der negative stratosph

arische Temperaturgradient in der inneren Antarktis, wo die
100 hPa-Fl

ache um bis zu 10 K k

alter als die Tropopause ist, was einem mittleren Gradi-
enten zwischen der Tropopause und der 100 hPa-Fl






ur diesen mittleren Temperaturgradienten liegen im Antarktiswinter bei et-
wa  1Kkm
 1
. Zu diskutieren bleibt noch, weshalb die Amplitude der 500 hPa-Temperatur



















arme in die Troposph

are gering sind. In der inneren Antarktis l

ost sich zudem im
Sommer nicht einmal die Bodeninversion auf.
Zusammenfassend l

at sich feststellen, da die Jahresg

ange des Tropopausendrucks in allen
besprochenen Regionen konsistent mit den am Anfang dieses Abschnittes genannten Argu-
menten sind. Sie lassen sich also mit Hilfe der Jahresg

ange der Temperatur in 100 hPa und
in 500 hPa qualitativ erkl

aren. Da die regionalen Unterschiede des 500 hPa-Jahresgangs klein
gegen

uber denen des 100 hPa-Jahresgangs sind, l

at sich weiter folgern, da der Jahresgang
des Tropopausendrucks zu einem groen Teil vom Jahresgang der Temperatur in der unteren
Stratosph

are bestimmt wird. Letzterer wird { abgesehen von der Sonnenstrahlung { vor allem
durch die dynamische Heizung in der Stratosph

are bestimmt, die im Zusammenhang mit der
stratosph

arischen Zirkulation steht. Es l

at sich also der Schlu ziehen, da die stratosph

arische
Zirkulation einen entscheidenden Einu auf den Jahresgang der Tropopause hat. Diese Hy-
pothese wird in Kap. 4.3.3 mit Hilfe eines Strahlungs-Konvektions-Modells weiter untersucht.
In Kap. 3.4.3 wird auerdem gezeigt, da nicht nur der Jahresgang der Tropopause, sondern
auch ihre Variabilit

at von Jahr zu Jahr von der stratosph

arischen Dynamik beeinut wird.




armungen beeinut sind, liegt der Tropopau-











Dieser Abschnitt ist der Untersuchung der Sch

arfe der Tropopause in den Polargebieten gewid-
met. Als Denition der Tropopausensch

arfe soll im folgenden die Dierenz der Temperaturgra-
dienten

uber und unter der Tropopause verwendet werden (Wirth, 1999). Den haupts

achlichen







uber der Tropopause, doch auch der Gradient unter der Tropopause weist in-
teressante Schwankungen auf. Daher werden die Temperaturgradienten

uber und unter der
Tropopause getrennt diskutiert. Alle folgenden Auswertungen basieren auf Radiosondendaten,
da die vertikale Au

osung der ERA-Daten nicht ausreicht, um den oft sehr scharfen Tem-
peraturknick an der Tropopause korrekt wiederzugeben, und soweit nicht anders angegeben,
beziehen sich alle Ergebnisse auf die PV-Tropopause.
Die Temperaturgradienten unter der Tropopause
Einige Beispiele f

ur beobachtete Temperaturgradienten unter der Tropopause werden in Abb.
3.22 pr

asentiert. Dargestellt sind sowohl die mittleren Gradienten der Schichten 500 m und 2 km
unter der Tropopause als auch der mittlere Temperaturgradient zwischen der 500 hPa-Fl

ache
und der 350 hPa-Fl

ache. Letzterer kann als gutes als Ma f

ur den Temperaturgradienten in der
80 KAPITEL 3. DATENAUSWERTUNG
freien Troposph

are betrachtet werden, wenn die mittlere Tropopause

uber der 300 hPa-Fl

ache
liegt. Dies ist in den gezeigten Regionen auer im antarktischen Sommer der Fall.
F

ur alle Regionen gilt, da die Schicht 500 m unter der Tropopause merklich stabiler als
das Mittel

uber 2 km unter der Tropopause ist. Dies deutet darauf hin, da die Tropopause kei-









nissen darstellt, sondern mitunter eher als

Ubergangszone anzusehen ist. Bemerkenswert ist
dabei allerdings, da der gr

ote Unterschied zwischen dem 2 km-Gradienten und dem 500 m-
Gradienten nicht bei den zyklonal beeinuten Tropopausen, die allgemein durch einen eher
unscharfen Temperaturverlauf gekennzeichnet sind (s. Kap. 3.3.1), sondern bei den antizyklonal
beeinuten Tropopausen auftritt. Eine n

ahere Untersuchung dieser Frage zeigt, da in den Ra-




uber der gemeldeten thermischen
Tropopause erst eine d

unne Schicht mit m

aig stabilem Gradienten und dann eine Schicht mit
sehr stabilem Gradienten folgt. Einige Beispiele daf

ur sind in Abb. 3.25b,c wiedergegeben. In-
wieweit diese Schichtungsverh

altnisse real oder ein Artefakt der Algorithmen zur Bestimmung
der markanten Punkte sind, kann an dieser Stelle nicht beantwortet werden. Jedenfalls liegt
die PV-Tropopause in diesen F

allen meist erst beim zweiten Temperaturknick, da aufgrund
der negativen Vorticity der Grenzwert des PV-Kriteriums (3,5 PVU) erst bei einem deutlich
h

oheren Temperaturgradienten als dem Grenzwert des thermischen Kriteriums ( 2Kkm
 1
)
erreicht wird. Dies hat zur Folge, da der mittlere 500 m-Gradient unter der PV-Tropopause
merklich stabiler als der entsprechende Gradient unter der thermischen Tropopause ist und
ebenso stabiler als der 2 km-Gradient unter der PV-Tropopause ist. Aus demselben Grund
ist

ubrigens auch der mittlere 500 m-Gradient

uber der PV-Tropopause stabiler als der ent-
sprechende Gradient

uber der thermischen Tropopause (mehr dazu weiter unten und in Kap.
3.3.1).
Zwischen dem Gradienten der Schicht 2 km unter der Tropopause und dem Gradienten der
freien Troposph

are (500/350 hPa) bestehen allgemein im Sommer nur geringe Unterschiede,







uhren sein, da die Sch

arfe der Tropopause im Winter allgemein geringer als
im Sommer ist (s. u.). Eine n

ahere Diskussion ist nun noch f

ur den 500/350 hPa-Gradienten














uhrt, die, wie aus der Theorie
der baroklinen Wellen bekannt ist, f

ur eine Stabilisierung der Troposph

are sorgen. Sicherlich
spielt dieser Eekt der baroklinenWellen auch in den Polargebieten eine groe Rolle, doch lassen




at den Schlu zu, da
es auch noch andere Ein

usse gibt. Beim Vergleich der einzelnen Abbildungen in 3.22 f

allt auf,




N fast kein Jahresgang vorhanden ist, w

ahrend in gleicher
Breitenlage in Ostsibirien der troposph






Sommer ist. Im Bereich des Polarwirbels, z. B. in Nordeuropa, erkennt man eine Doppelwelle,
die parallel zur Doppelwelle des Tropopausendrucks l

auft, und in der Antarktis ist schlielich die
Stabilit

at im Sommer h






at korreliert. Dies legt die Vermutung nahe, da die Dierenz zwischen der
Temperatur der unteren oder mittleren Troposph

are und der unteren Stratosph

are nicht nur




at beeinut, wobei eine groe
Temperaturdierenz nat

urlich mit geringer Stabilit

at einhergeht.

























Europa 55N - 60N
Gradient 500 hPa - 350 hPa
Gradient TP - 2 km unter TP

























Europa 70N - 82.5N
Gradient 500 hPa - 350 hPa
Gradient TP - 2 km unter TP

























Ostsibirien 55N - 60N
Gradient 500 hPa - 350 hPa
Gradient TP - 2 km unter TP


























Gradient 500 hPa - 350 hPa
Gradient TP - 2 km unter TP
Gradient TP - 0.5 km unter TP
Abbildung 3.22: Jahresg

ange der mittleren Temperaturgradienten [K/km] zwischen 500 hPa und 350








ohe ist und z die Werte 500 m













N und (d) innere Antarktis.










uber der Tropopause zu vermitteln, werden nun
die mittleren Gradienten der Schichten 500 m und 2 km

uber der Tropopause sowie der mittlere
Gradient zwischen der Tropopause und der 100 hPa-Fl

ache diskutiert. Bis auf wenige Ausnah-
men gilt, da der Jahresgang der Temperaturgradienten

uber der Tropopause erheblich gr

oer
als unter der Tropopause ist, und mit zunehmender Poln

ahe wird dieses Verhalten immer ausge-
pr





arfe vornehmlich vom Gradienten

uber
der Tropopause bestimmt, wobei die Tropopause um so sch






















angigkeit des 2 km-Gradienten

uber der Tropopause ist in den Abb.
3.23a und 3.23b f

ur Europa und Kanada dargestellt. In allen F






der Tropopause im Sommer h

oher ist als im Winter. Da die Stabilit

at im Winter zum Pol hin












da im Winter die Stabilit

at in Europa deutlich niedriger als in Kanada ist. Hier wird wieder
der Einu des Polarwirbels sichtbar. In den nicht gezeigten Regionen des Nordpolargebiets
(Westsibirien, Ostsibirien, Gr





ahnlich, wobei Westsibirien allgemein noch etwas labiler als Europa ist, Ostsibirien zwischen den
Werten Europas und Kanadas liegt und Gr






are (Abb. 3.24a) weist der Temperaturgradient

uber der Tropopause im
Subpolargebiet fast keinen Jahresgang auf, wohl aber in der Antarktis. Dort ist der Jahresgang
sogar noch merklich gr

oer als im Nordpolargebiet, und ebenso wie im Nordpolargebiet nimmt
er polw





uber der Tropopause im
antarktischen Winter. In der inneren Antarktis erreicht der mittlere Temperaturgradient in
den 2 km

uber der Tropopause beinahe einen Wert von  2Kkm
 1
, also den Grenzwert des





ahnlich labil. Dies zeigt, da der f

ur die PV-Inversion in Abb. 3.14b verwendete
stratosph

arische Gradient von  1Kkm
 1
keineswegs ein extremer Wert ist und da der in
Abb. 3.14c und 3.14d gezeigte Wertebereich (bis  1,6 Kkm
 1
) durchaus realistisch ist.




at geben Abb. 3.23c,d
f







achst werden die Verh

alt-





uber der Tropopause erheblich h

oher ist als die mittlere Stabilit

at zwischen
der Tropopause und der 100 hPa-Fl

ache. Dies bedeutet, da

uber der Tropopause im Mittel
eine d

unne, stabile Schicht liegt, und da oberhalb davon die stratosph

arische Temperatur
im Sommer nur noch langsam zunimmt und im Winter im Polarwirbel weiter abnimmt und
auerhalb des Polarwirbels nahezu konstant bleibt. Die getrennte Untersuchung zyklonal und





ur aber mit enorm hohen Temperaturgradienten verbunden
ist. Einige besonders markante Beispiele daf








uber der Tropopause +20Kkm
 1
. Bei den
Aufstiegen A - C stimmen dabei die thermische Tropopause und die PV-Tropopause

uberein,




















































































































Kanada 55N - 60N
Gradient TP - 0.5 km über TP
Gradient TP - 2 km über TP
































Westsibirien 70N - 82.5N
Gradient TP - 0.5 km über TP
Gradient TP - 2 km über TP
Gradient TP - 100 hPa
Abbildung 3.23: Obere Reihe: Jahresg





+ 2 km f

ur alle Breitenkreisregionen Europas und Kanadas.
Untere Reihe: Jahresg










+ 2 km sowie zwischen H
TP
















bezeichnet jeweils die H

ohe der Tropopause.





































































Gradient TP - 0.5 km über TP
Gradient TP - 2 km über TP

































Gradient TP - 0.5 km über TP
Gradient TP - 2 km über TP





























Gradient TP - 2 km unter PV-TP
Gradient TP - 2 km über PV-TP
Grad. TP - 2 km unter therm. TP
Grad. TP - 2 km über therm. TP
Abbildung 3.24:
a) Wie Abb. 3.23a,b, aber f










auere und innere Antarktis




 2 km f

ur die thermische Tropopause und die
PV-Tropopause. Region: innere Antarktis.
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der das PV-Kriterium noch nicht erf

ullt ist. Wie bereits erw

ahnt, kann nicht ausgeschlossen
werden, da diese Doppelstruktur ein Artefakt der Algorithmen zur Bestimmung der markan-








oste Radiosondendaten erforderlich. Eine Folge dieser
Doppelstruktur ist jedenfalls, da nur der Temperaturgradient

uber der PV-Tropopause, der
in Kap. 3.3.1 noch n






beeinuten Tropopausen zeigt. Zu bemerken ist noch, da sowohl im Sommer (Aufstiege A,










ahrend sie im Sommer ungef

ahr gleich bleibt oder sogar weiter ansteigt (v. a. in
der Antarktis; Aufstiege C, E).
Die geringe Dicke der in Abb. 3.25 gezeigten stabilen Schichten l

at erwarten, da auch
der mittlere Gradient der 500 m-Schicht

uber der Tropopause deutlich stabiler ist als der
mittlere Gradient der 2 km-Schicht. Merkw

urdigerweise ist dies jedoch nur in Kanada (Abb.
3.23c) der Fall, nicht aber in Westsibirien (Abb. 3.23d). Die Untersuchung aller verf

ugbaren
Regionen zeigt dabei, da in Europa, Kanada und Gr

onland fast ohne Ausnahme der 500 m-
Gradient erheblich h

oher ist als der 2 km-Gradient, w

ahrend in Westsibirien und Ostsibirien







den Einu des Polarwirbels scheidet somit von vornherein aus, da sich sonst Europa und




uten. Da die Untersuchung der
H

augkeit mehrfacher Tropopausen (Kap. 3.4.2) ebenso merkw

urdige regionale Unterschiede
ergibt (viele Mehrfachtropopausen in Europa, Kanada und Gr

onland, wenige in West- und
Ostsibirien), dr

angt sich der Verdacht auf, da die Qualit

at der russischen Radiosondendaten




















attet. Nach Auskunft von Herrn A.
Kaestner (DWD) sind derartige Unterschiede bei den Kriterien f

ur die markanten Punkte
durchaus m

oglich. Um diesen Verdacht zu testen, wurde die mittlere Anzahl der markanten
Punkte der Radiosondenaufstiege berechnet. Es zeigte sich in der Tat, da diese in Ruland
merklich niedriger liegt als in den

ubrigen Regionen.
In der Antarktis (Abb. 3.24b,c) ist die Stabilit






ahnlich der im Nordpolargebiet, wobei allerdings die Temperaturgradienten
noch etwas h





allt hingegen auf, da die drei Temperaturgra-







uck. Es sei noch darauf hingewiesen, da die geringen Unterschiede zwischen
den 500 m-Gradienten und den 2 km-Gradienten im Gegensatz zu Sibirien nicht auf eine zu






onnen. Der Umstand, da hier auch
unter antizyklonalem Einu der 500 m-Gradient nur wenig h

oher als der 2 km-Gradient ist,
mu wohl mit der allgemeinen Unsch

arfe der Tropopause begr

undet werden. Zum Abschlu
wird in Abb. 3.24d ein Vergleich der 2 km-Gradienten

uber und unter der PV-Tropopause mit
den entsprechenden Gradienten an der thermischen Tropopause gezogen. W

ahrend im Sommer
die Unterschiede gering sind, sind im Winter die auf die thermische Tropopause bezogenen










im Widerspruch zum thermischen Kriterium, so da der mittlere Gradient

uber der thermi-






































































Abbildung 3.25: Beispiele f






popause. Die Aufstiege A - C zeigen F

alle, in denen die thermische Tropopause und die PV-Tropopause

ubereinstimmen, in den Aufstiegen D - F liegt die PV-Tropopause

uber der thermischen Tropopause.
Die Teilabbildung (c) zeigt eine Ausschnittsvergr

oerung von (b). Einige Daten zu den Aufstiegen:






= 186 hPa (beide Denitionen);






= 148 hPa (beide Denitionen);






= 256 hPa (beide Denitionen);






= 187 hPa (PV) / 194 hPa (therm.);






= 217 hPa (PV) / 224 hPa (therm.);






= 191 hPa (PV) / 207 hPa (therm.).




sein mu. Der mittlere Gradient unter der
thermischen Tropopause ist im Winter zu hoch, weil die thermische Tropopause unter zyklo-
nalem Einu oft mehr als 2 km

uber der PV-Tropopause liegt (s. Kap. 3.2.2), so da in den
Mittelwert des 2 km-Gradienten auch stratosph

arische Werte einieen.
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3.2.5 Bemerkungen zum 1,6 PVU-Kriterium
Die WMO-Denition der PV-Tropopause von 1986 schl

agt, wie bereits in Kap. 2.2.1 erw

ahnt,
einen Grenzwert von 1,6 PVU vor. Dieser Wert hat sich in der Literatur jedoch nicht durch-
gesetzt, denn die Mehrheit der Autoren verwendet einen h

oheren Wert. Mageblichen Anteil
daran hat die Arbeit von Hoerling et al. (1991), in der anhand einiger Fallstudien gezeigt wurde,
da im Mittel die 3,5 PVU-Fl








ache deutlich tiefer liegt. Da Hoinka (1998, 1999) in seiner Tropopausenstatistik
diesem Wert von 3,5 PVU folgte, wurde auch in der vorliegenden Arbeit die 3,5 PVU-Denition
verwendet. Man kann nun dagegen argumentieren, da das thermische Kriterium als Referenz
f

ur die Festlegung eines PV-Grenzwertes ungeeignet ist, da es seinerseits nur eine willk

urliche
Denition ist und auerdem im antarktischen Winter unbrauchbar ist (s. Kap. 3.2.2). Im Laufe
dieser Arbeit ergaben sich jedoch noch weitere Argumente gegen die Verwendung eines Wertes
von 1,6 PVU (bzw. f

ur die Verwendung eines deutlich h

oheren Wertes), die in diesem Abschnitt
kurz zusammengefat werden.
Zur Illustration der folgenden Argumente sind in Abb. 3.26 die Wertekombinationen aus re-
lativer Vorticity, Druck und vertikalem Temperaturgradienten dargestellt, die zusammen gem

a
Gl. (2.8) bzw. (3.11) eine potentielle Vorticity von 1,6 PVU bzw. 3,5 PVU ergeben. F

ur die








ur andere Breitengrade erh

alt man die





zur relativen Vorticity addiert. Besonders aufschlureich ist der
Vergleich der Druckwerte, bei denen die beiden PV-Werte erreicht werden, wenn  = 0 ist und





ist. 3,5 PVU werden unter diesen Bedingungen in 63

N in ca. 265 hPa und
am Pol in ca. 285 hPa erreicht. Diese Werte liegen sehr nahe an den beobachteten Tropopau-
sendr

ucken (s. Kap. 3.2.1), so da es nicht verwunderlich ist, da die thermische Tropopause
mit der 3,5 PVU-Fl





ubereinstimmt. 1,6 PVU werden hingegen
in 63

N schon in 485 hPa und am Pol sogar schon in 520 hPa erreicht. Folglich ist zu erwarten,
da die 1,6 PVU-Fl








ur  = 0 sind die Unterschiede unter zyklonalem Einu. Beispielsweise
liegt f












ache in 400 hPa, die 1,6
PVU-Fl

ache hingegen schon in 680 hPa.
So gro, wie diese Zahlen vermuten lassen, sind die Unterschiede zwischen der 1,6 PVU-
Tropopause und der 3,5 PVU-Tropopause imMittel nat








liegen, so da die 1,6 PVU-
Fl

ache in vielen F

allen nicht viel tiefer als die 3,5 PVU-Fl

ache liegt. Im Mittel liegt der aus
den Radiosondendaten berechnete Druck der 1,6 PVU-Tropopause im Sommer um 20 - 30
hPa und im Winter um 40 - 60 hPa

uber dem der 3,5 PVU-Tropopause, und bei Verwendung




ugen ist, da die
Dierenzen bei zyklonaler Vorticity erheblich gr

oer als bei antizyklonaler Vorticity sind.
Schwerwiegender als die Unterschiede des Mittelwertes sind die Unterschiede der Standard-




. Diese ist n

amlich bei der 1,6 PVU-Tropopause um
50% bis 100% h

oher als bei der 3,5 PVU-Tropopause, wobei die gr

oeren Unterschiede allge-
mein im Winter auftreten. Der Grund daf

ur ist, da zwar in vielen F

allen die 1,6 PVU-Fl

ache
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a) Wertekombinationen für PV = 1,6 PVUIsolinien: dT/dz [K/km]







b) Wertekombinationen für PV = 3,5 PVUIsolinien: dT/dz [K/km]














], die zusammen einen PV-Wert von 1,6 PVU (a) bzw. 3,5 PVU (b) erge-
ben. Die Temperaturgradienten sind als Isolinien gezeichnet (Abstand 1 K km
 1
), wobei negative Werte





von 220 K zugrunde.




allt, da es aber in einigen F

allen auch sehr groe
Dierenzen zwischen den beiden Fl

achen gibt, die mehrere hundert hPa erreichen k

onnen. Wie
schon angedeutet, treten derart groe Dierenzen vor allem im Winter bei starker zyklonaler
Vorticity auf. In kr








erreichen kann, sinkt die 1,6 PVU-Fl

ache vor allem im Winter nicht selten unter die
700 hPa-Fl





ublicherweise zur unteren Troposph

are gerech-
net werden. In Kanada und Ostsibirien kommt es im Winter bisweilen sogar vor, da die 1,6
PVU-Fl

ache den Boden schneidet (hier wurden einige F

alle gefunden, in denen die potentielle
Vorticity in allen Niveaus

uber 1,6 PVU lag). Dies ist ein deutliches Zeichen daf

ur, da der
Wert von 1,6 PVU f

ur eine Tropopausendenition zu niedrig ist.
Das zweite wichtige Argument gegen das 1,6 PVU-Kriterium ist, da es in vielen F

allen




auert sich zum einen darin,
da nach dem 1,6 PVU-Kriterium sehr oft zwei oder mehr
"
Tropopausen\ auftreten, und zum
anderen darin, da die Korrelation zwischen den Radiosonden-Tropopausen und den ERA-
Tropopausen viel schlechter als bei Verwendung des 3,5 PVU-Kriteriums ist. Die Auswertung
des Auftretens mehrfacher Tropopausen, deren Ergebnisse f

ur das 3,5 PVU-Kriterium in Kap.
3.4.2 pr

asentiert werden, ergab, da im Winter nach dem 1,6 PVU-Kriterium in 45% - 70%
der F

alle mindestens zwei Tropopausen und in 15% bis 30% der F

alle sogar drei oder mehr
Tropopausen auftreten. Im Sommer gibt es immerhin noch in 30% bis 50% der F

alle min-
destens zwei Tropopausen und in 7% bis 15% drei oder mehr Tropopausen. Damit ist die
H

augkeit mehrfacher Tropopausen nach dem 1,6 PVU-Kriterium vier- bis zehnmal so gro
wie nach dem 3,5 PVU-Kriterium und zehn- bis f






augkeit von Tropopausenfalten (z. B. van Haver et al., 1996). Daraus l

at










at (z. B. Absinkinversionen) h

aug als Tropopause fehlinterpretiert werden. Infolge dieser
mangelnden Eindeutigkeit der 1,6 PVU-Tropopause liegt die Korrelation zwischen den ERA-




N nur bei 0,65 bis 0,9 und
n











at sich feststellen, da der WMO-Grenzwert von 1,6 PVU denitiv zu
niedrig ist, da er zumindest in den Polargebieten keine zuverl

assige Bestimmung der Tropopau-
se erlaubt. Der Grenzwert von 3,5 PVU kann in Anbetracht der in dieser Arbeit gefundenen
Resultate als vern

unftig betrachtet werden, was aber nicht bedeutet, da dies der einzig m

ogli-




ahr zwischen 2,5 PVU und 4 PVU liegen,
in mittleren Breiten sollte auch ein Wert von 2 PVU noch keine Probleme bereiten.
3.3 Der Einu synoptischskaliger St

orungen auf die Tropo-
pause











arfer als im Durchschnitt ist
(z. B. Hoskins et al., 1985; Juckes, 1994). Das Ziel dieses Kapitels ist eine Quantizierung dieser
Aussagen. Dazu werden die Daten zun

achst anhand der relativen Vorticity im Tropopausen-
niveau in verschiedene Klassen eingeteilt, und die Klassenmittel des Tropopausendruckes, der
Tropopausentemperatur und der Temperaturgradienten






ahlte Regionen verglichen (Kap. 3.3.1). Anschlieend folgt in Kap. 3.3.2
eine Regressionsanalyse der Variabilit

at der Tropopause. Da sich zeigt, da die Schwankun-
gen der einzelnen Tropopausenparameter (z. B. Vorticity, Druck, Temperatur) gut miteinander
korreliert sind, ist es sinnvoll, f

ur je zwei dieser Parameter Regressionsgeraden zu berechnen.
Die so ermittelten Regressionskoezienten (d. h. die Steigung der Regressionsgeraden) werden
schlielich in Kap. 3.3.3 mit den Ergebnissen von PV-Inversionen verglichen. Der Zweck dieses
Vergleichs ist es, festzustellen, inwieweit die Variabilit

at der Tropopause mit Hilfe balancier-
ter Dynamik reproduziert werden kann. Zudem erm

oglichen die PV-Inversionen eine teilweise
Interpretation der beobachteten Jahresg

ange der Regressionskoezienten.
Alle in diesem Kapitel vorgestellten Ergebnisse wurden aus Radiosondendaten und der
auf die Radiosondenstationen interpolierten Vorticity der ERA-Daten berechnet. Sofern nicht
anders angegeben, beziehen sich alle Ergebnisse auf die PV-Tropopause. Um die Datenmenge in





als die in Kap. 3.1.3 angegebenen gemittelt. Hierzu wurden die Regionen Kanada und Gr

onland
sowie alle Regionen der Antarktis zusammengefat, und es wurden in der Nordhemisph

are nur






N und > 65

N.
3.3.1 Klasseneinteilung der Daten nach der Vorticity im Tropopausenniveau
F

ur die folgende Auswertung wurden die Daten nach der relativen Vorticity im Tropopau-

















, und die ver-
bleibenden F

alle werden als neutrale Klasse bezeichnet. Da die Variabilit

at der Tropopause im
Zusammenhang mit synoptischskaligen St















































































































Abbildung 3.27: Jahresgang des Tropopausendrucks [hPa] in Abh

angigkeit von der Vorticity im Tro-
popausenniveau. Die Daten sind in eine zyklonale, eine antizyklonale und eine neutrale Klasse eingeteilt
(Denition siehe Text).

















N und (d) gesamte Antarktis.





ahlte Gebiete zu betrachten. Ausgew












N, Westsibirien > 65





ur den Jahresgang des Tropopausendrucks in den verschiedenen Regionen und
Klassen sind in Abb. 3.27 wiedergegeben. In den meisten F

allen gilt, da die f

ur die jeweilige
Region typischen Muster des Jahresgangs in allen drei Klassen auftreten. Der doppelte Jahres-
gang in Westsibirien ist allerdings in der antizyklonalen Klasse nur schwach ausgepr

agt, und
die Monate, in denen die Extremwerte erreicht werden, sind nicht immer identisch. Die Druck-





N und in der Antarktis die Dierenzen im Winter deutlich gr

oer als
im Sommer sind. In den

ubrigen Regionen ist in dieser Abblidung kein klarer Jahresgang der
Druckdierenzen zu erkennen. Eine n





ange der Tropopausentemperatur (Abb. 3.28) verlaufen in allen drei Klassen
im wesentlichen parallel. Au

allig ist, da die Dierenz zwischen der zyklonalen und der neu-
tralen Klasse durchwegs gr

oer ist als zwischen der neutralen und der antizyklonalen Klasse.
Das bedeutet, da die Temperatur der Tropopause unter zyklonalem Einu st

arker ansteigt,
als sie unter antizyklonalem Einu absinkt. Dieses Verhalten wird von den PV-Inversionen
best

atigt (s. Kap. 3.3.3). In der Antarktis ist zudem zu erkennen, da die Dierenzen im Winter
deutlich gr

oer als im Sommer sind. Meist ist die zyklonale Klasse um 5 - 7 K w

armer als die
neutrale Klasse, im Antarktissommer aber nur um 3 - 4 K. Die antizyklonale Klasse ist im
Nordpolargebiet um 3 - 5 K k

alter als die neutrale Klasse, und in der Antarktis betr

agt der
Unterschied im Sommer nur 2,5 - 3 K, im Winter aber fast 6 K.
Temperaturgradient unter der Tropopause
Die Abh

angigkeit des Temperaturgradienten unter der Tropopause vom Einu synoptischska-
liger St

orungen ist recht gering. Beim mittleren Gradienten der 2 km-Schicht unter der Tropo-
pause

ubersteigt die Dierenz zwischen der zyklonalen und der antizyklonalen Klasse in keinem
Fall 0; 7Kkm
 1
, wobei keinerlei Systematik erkennbar ist. Erw

ahnenswert ist lediglich, da der
Gradient der 500 m-Schicht unter der Tropopause in der antizyklonalen Klasse durchwegs sta-




ur wurden bereits in Kap. 3.2.4 diskutiert.








uber der Tropopause sind in Abb. 3.29 dargestellt.
Ebenso wie in Kap. 3.2.4 wird dabei zwischen dem mittleren Gradienten der Schicht 500 m

uber
der Tropopause und dem Gradienten der Schicht 2 km

uber der Tropopause unterschieden. Die
Abbildungen beschr





Ubersichtlichkeit auf die zyklonale und die
antizyklonale Klasse.
Wie schon in Kap. 3.2.4 erw

ahnt, ist der 500 m-Gradient

uber antizyklonal beeinuten Tro-
popausen viel stabiler als der 2 km-Gradient, wobei der Unterschied in Kanada erheblich gr

oer

















































































































Abbildung 3.28: Wie Abb. 3.27, aber Tropopausentemperatur [

C] statt Tropopausendruck.

















































































































































+ 2 km f

ur die zyklonale und die antizyklonale Klasse.
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als in Westsibirien ist. Dies ist { wie bereits diskutiert { wahrscheinlich auf eine zu niedrige





davon zeigt die Dierenz dieser beiden Gradienten in den meisten Regionen einen deutlichen
Jahresgang. Im Sommer ist dabei die Dierenz deutlich gr

oer als im Winter. Besonders ausge-
pr

agt ist dieser Jahresgang in der Antarktis, wo der Unterschied im Sommer rund 3,5Kkm
 1




agt. PV-Inversionen (s. Kap. 3.3.3) deuten darauf
hin, da dieser Jahresgang auf den Jahresgang der Stabilit












at ist die d

unne, sehr stabile Schicht

uber der
















at sich auf diese Weise erkl






are das ganze Jahr

uber fast gleich (s. Kap. 3.2.4).
In der zyklonalen Klasse sind die Unterschiede zwischen dem 500 m-Gradienten und dem
2 km-Gradienten generell erheblich kleiner als in der antizyklonalen. Bemerkenswert ist aller-
dings, da in den gezeigten Regionen der Nordhemisph

are im Sommer der 500 m-Gradient
kleiner als der 2 km-Gradient ist. Dadurch wird der Jahresgang der Gradientendierenz in der





zwischen dem 500 m-Gradienten und dem 2 km-Gradienten fast keinen Jahresgang aufweist





alle die Dierenz zwischen dem 500 m-Gradienten und dem 2 km-
Gradienten im Sommer am gr

oten ist (s. Abb. 3.24). Interessant ist, da im Antarktiswinter
der mittlere Gradient






und damit labiler ist als der Grenzwert des thermischen Tropopausenkriteriums.
Typische Werte f

ur die Dierenz zwischen der zyklonalen und der antizyklonalen Klasse
liegen beim 2 km-Gradienten bei 2 - 3 Kkm
 1





Ubereinstimmung mit dem eben Gesagten treten dabei beim 2 km-Gradienten die niedrig-
sten Dierenzen im Sommer (und Herbst) auf, w

ahrend beim 0,5 km-Gradienten die h

ochsten
Dierenzen im Sommer auftreten.





oglichkeit, die gemeinsame Variabilit

at verschiedener Tropopausenparameter
quantitativ zu erfassen, ist die Berechnung von Regressionsgeraden f

ur je 2 Parameter. Vor-
aussetzung daf

ur, da eine Regressionsgerade sinnvolle Aussagen liefert, ist, da die beiden
betrachteten Gr

oen gut miteinander korreliert sind. Wie gleich erl

autert wird, ist das hier im
allgemeinen der Fall. Im folgenden werden jeweils nur Regressionskoezienten, also die Stei-








ur die Diskussion der Variabilit






ohe und des 2 km-Gradienten

uber der Tropopause in Abh

angigkeit von der Vorticity im
Tropopausenniveau sowie die

Anderung der Tropopausentemperatur und der potentiellen Tro-
popausentemperatur in Abh

































ohe wurde anstelle des Tro-
popausendrucks gew

ahlt, da die parallel zu dieser Auswertung durchgef

uhrten PV-Inversionen
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zeigten, da die Tropopausenh
























Anderung des Drucks der Grundzustands-Tropopau-








Die bei der Diskussion von Abb. 3.27 erw

ahnte Tatsache, da im S

udteil Kanadas die Dierenz
zwischen dem Tropopausendruck der zyklonalen Klasse und dem der antizyklonalen Klasse im
Winter deutlich gr






Um bei der Bestimmung der Regressionskoezienten m

oglichst nur den Einu synop-
tischskaliger St

orungen zu erfassen bzw. andere Ein

usse zu minimieren, wurde nur ein Teil
der verf

ugbaren Daten zur Berechnung herangezogen. Erg

anzende Untersuchungen, deren Re-
sultate in Kap. 4.2.3 kurz angesprochen werden, zeigen, da eine gute positive Korrelation









are tendenziell zu einem Ansteigen der
Tropopause f

uhrt (vgl. dazu Abb. 3.20 und Kap. 4.2). Da dieser Eekt eine Verschlechterung
der Korrelation zwischen Vorticity und Tropopausenh

ohe bewirkt, ist eine Auswahl der Radio-
sondenaufstiege anhand der Temperatur am Oberrand der Grenzschicht angebracht. Es wurden
nur diejenigen Aufstiege verwendet, deren Temperatur am Oberrand der Grenzschicht um nicht
mehr als 3 K vom jeweiligen Monats- und Gebietsmittel abweicht. Ebenfalls positiv korreliert {
wenn auch weniger gut { sind der mittlere troposph

arische Temperaturgradient und die Tropo-
pausenh

ohe, d. h. je labiler die Troposph

are ist, desto tiefer liegt die Tropopause. Auch dieser
Zusammenhang ist leicht zu verstehen, denn je labiler die Troposph

are ist, desto eher wird bei
gegebener Bodentemperatur eine bestimmte Tropopausentemperatur erreicht (s. a. Kap. 4.2).
Nicht von vornherein klar ist allerdings die physikalische Bedeutung dieser Korrelation, denn
sie k

onnte eine Folge der Tatsache sein, da die Troposph

are unter einer zyklonalen Anomalie
labilisiert (bzw. unter einer antizyklonalen Anomalie stabilisiert) wird. Da aber der mittlere
troposph

arische Temperaturgradient nur schwach mit der Vorticity im Tropopausenniveau kor-
reliert ist, kann man davon ausgehen, da dieser auch durch andere Prozesse (z. B. Advektion)
wesentlich beeinut wird. Somit ist es sinnvoll, auch extreme Werte des mittleren troposph

ari-
schen Gradienten auszuschlieen. F

ur die Berechnung der Regressionskoezienten wurden nur
die Aufstiege verwendet, deren mittlerer Gradient zwischen 1500 m

uber Grund und der 350
hPa-Fl

ache um nicht mehr als 0; 5Kkm
 1
vom jeweiligen Monats- und Gebietsmittel abweicht.
Nach dieser Einschr


















zwischen 0,81 und 0,93. Ein Jahresgang ist dabei im
allgemeinen nicht zu erkennen. Der Hauptgrund f













usse auf die Variabilit

at der Tropopause eliminiert werden konnten.
Dies zeigt sich darin, da die Datenpunkte eine gewisse Streuung um die Regressionsgerade
aufweisen. Als Beispiel hierf














aufgetragen. Gezeigt sind jeweils der Monat August f

ur die Region Antark-
tis und der Monat Juli f










ist in beiden F












ur diese Berechnung wurde die Temperatur 1500 m

uber Grund verwendet, um den Einu einer evtl.
vorhandenen Bodeninversion zu eliminieren. Stationen

uber 500 m Seeh

ohe wurden nicht verwendet.





























Vorticity im Tropopausenniveau [10**-5 1/s]
a)
Gradient über Tropopause - Vorticity
Antarktis, August





























pot. Tropopausentemperatur - Tropopausenhöhe
Antarktis, August
Kanada/Grönland > 65N, Juli
Abbildung 3.30: Beispiele f










jeweils einzelne Datenpunkte, die die im Text beschriebenen Auswahlkriterien erf

ullen.




N , Monat Juli.
tielle Tropopausentemperatur nimmt n

amlich unter antizyklonalem Einu st

arker zu, als sie
unter zyklonalem Einu abnimmt. Parallel dazu ist bei T
TP
der Anstieg unter zyklonalem
Einu st

arker als die Abnahme unter antizyklonalem Einu (s. Abb. 3.28). Die Auswir-
kung dieser leichten Kr

ummung auf die Korrelation d



















ahnen ist noch, da die Signikanz der Korrelationen trotz der teilweise mittelm

ai-
gen Korrelationskoezienten in allen F

allen als gesichert angesehen werden kann. Betrachtet
man die einzelnen Radiosondenaufstiege als unabh

angig, was angesichts der Tatsache, da der
durchschnittliche Abstand zwischen den Stationen auf der synoptischen Skala liegt, vertretbar






uber 99%. Trotz der Einschr

ankung der Datenbasis liegt die Anzahl der Daten pro Monat und








ohe { Vorticity im Tropopausenniveau



































agtes Minimum im Sommer und ein Maximum imWinter und Fr

uhling







at sich anhand der Resultate der PV-Inversionen (s. Kap. 3.3.3) gut erkl

aren. Da im
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Sommer die untere Stratosph

are erheblich stabiler als im Winter ist, ist auch die mittlere PV
unmittelbar

uber der Tropopause h

oher als im Winter. Daraus folgt, da die mit einer Auslen-
kung der Tropopause verbundene PV-Anomalie im Sommer sch

arfer als im Winter ist, so da
bei einer gegebenen Auslenkung { im Rahmen der f

ur die Inversion angenommenen Balance {
die relative Vorticity h






















(Abb. 3.31b) zeigt nur in einem Teil der betrachteten Regio-













gang des 2 km-Gradienten

uber der Tropopause um 0,22 - 0,3 Kkm
 1








in der Antarktis auf, wo die Werte das ganze Jahr








) liegen. In Westsibirien streuen die Werte etwas st

arker, aber es ist
















oher als im Sommer und Herbst. Von den nicht gezeigten Re-






ahnlichen Jahresgang wie Kanada
auf, die restlichen zeigen keinen Jahresgang.








aherung linear ist (s. Abb.
3.30), so da die Regression auch f

ur starke Tropopausenanomalien anwendbar ist. Im Gegen-











amlich unter antizyklonalem Einu viel rascher zu, als er unter zyklo-
nalem Einu abnimmt. Dies steht in Einklang mit der in Kap. 3.3.1 gezeigten Beobachtung
(Abb. 3.29), da sich der mittlere 500 m-Gradient

uber der Tropopause in Zyklonen nur wenig
vom 2 km-Gradienten unterscheidet, w

ahrend er in Antizyklonen viel h

oher ist. Auerdem hat
diese Nichtlinearit










. Auf die Berechnung des entsprechenden Regressionsko-
ezienten wird daher verzichtet.






Tropopausen wird von den PV-Inversionen gut reproduziert (s. Abb. 3.32b). Weniger gut wie-








. Bei kleinen Aus-











in antizyklonalen Anomalien merklich gr















uck. Es zeigt sich hier eine
S

attigungstendenz in dem Sinne, da eine weitere Verst

arkung der antizyklonalen Anomalie




bewirkt. Auch die beobachteten regionalen





sind nur teilweise konsistent mit den Ergeb-
nissen der PV-Inversionen. Die aus den PV-Inversionen berechneten Regressionskoezienten





























oher sein als im Winter,
was aber nicht der Fall ist. Immerhin sind die regionalen Unterschiede im Winter konsistent
mit den PV-Inversionen, denn in Kanada, wo die untere Stratosph

are deutlich stabiler als in






















































































































































































]. Die Auswahl der gezeigten Regionen entspricht
Abb. 3.27 - 3.29.
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und tiefere Tropopausen w







(Abb. 3.31c) deutliche regionale und jahreszeitliche Unterschiede auf. Im Som-







, im Antarktissommer aber nur
bei  4 bis  4,5Kkm
 1





im Bereich des Nordpolarwirbels auf bis zu
 5,5Kkm
 1
ab, in der Antarktis sogar noch tiefer, auerhalb des Polarwirbels sind es hinge-
gen rund  4,5Kkm
 1
. Bis zum Fr

uhjahr gleichen sich die Werte im Nordpolargebiet an und
liegen dann allgemein bei rund  4,5Kkm
 1








genauso niedrig wie im Winter. Insgesamt f











at zu den Jahresg

angen des Tropopausendrucks aufweisen (man beachte, da
sowohl die Temperaturskala in Abb. 3.31c als auch die Druckskalen in Abb. 3.16 - 3.19 um-
gekehrt sind). Die Extrema sind allerdings teilweise um ein oder zwei Monate gegeneinander
verschoben, und die relativen Amplituden der Maxima und Minima stimmen in den Regionen













nicht linear (s. Abb. 3.28 und






































arischen bzw. den troposph

arischen Grundzustands-Temperaturgradienten an.
Dies bedeutet theoretisch, da bei sehr stabiler Stratosph

are der mit einer Antizyklone verbun-
dene Anstieg der Tropopause nur bis zu einer bestimmten Auslenkung mit einem R

uckgang














atzt (s. Kap. 3.3.3). Auch die

Ahnlichkeit der in Abb. 3.31c
dargestellten Jahresg

ange mit den Jahresg






at sich mit Hilfe der PV-Inversionen qualitativ nachvollziehen, quantitativ gibt es al-
lerdings kleinere Abweichungen. Auerdem geht die Argumentation

uber Umwege, denn in den










Tropopause. Eine nennenswerte Abh















































arischen Gradienten (s. Abb. 3.32c), so da der Einu des troposph

arischen Gradienten
auer in der Antarktis

uberwiegt. Da die Stabilit

at der freien Troposph

are mit dem Tropopau-





und dem Tropopausendruck zu erwarten.
Am gr






in der Antarktis. Dies l

at sich dadurch erkl

aren,
da dort sowohl die freie Troposph

are als auch die untere Stratosph

are im Sommer stabiler als
im Winter ist (s. Kap. 3.2.3 und 3.2.4). Da der Jahresgang des stratosph

arischen Gradienten
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rund viermal so gro wie der des troposph

arischen Gradienten ist, leisten dabei beide Fak-
toren ungef

ahr den gleichen Beitrag. Von den PV-Inversionen wird die beobachtete Dierenz












den PV-Inversionen um rund 0,5 Kkm
 1







N weist der stratosph

arische Gradient nur einen schwachen Jahresgang auf, so da hier
der Jahresgang des troposph

arischen Gradienten entscheidend ist. Im Gegensatz zur Antarktis
ist hier die Troposph






wird auch hier von den PV-Inversionen passabel reproduziert, wie schon in der Antarktis
sind die Werte allerdings betragsm

aig etwas zu klein. Oen bleiben mu auerdem die Frage,
















are ein Maximum im Juli zu erwarten. F







-Jahresgang zeigen die PV-Inversionen ebenfalls einen doppelten Jahresgang,
allerdings mit etwas kleineren Amplituden und wiederum auf betragsm

aig zu niedrigem Ni-









































und den potentiellen Tempera-
turgradienten der Troposph



















Diese Beziehung gilt bei Vernachl

assigung der unteren Randbedingung f

ur kleine Auslenkungen
der Tropopause. Im folgenden soll ein kurzer Vergleich zwischen diesem Resultat und nichtli-
nearen PV-Inversionen bzw. Beobachtungen erfolgen.
Bei kleinen Auslenkungen stimmen die Ergebnisse der PV-Inversionen mit (3.15) gut

uber-




































ist im hier vorkommenden Wertebereich n

amlich gleichbedeutend




















































bei antizyklonalen Auslenkungen allgemein zu und bei zyklonalen Auslenkungen ab (vgl.
Abb. 3.30b).
Der Vergleich von (3.15) mit Daten wird dadurch erschwert, da die potentiellen Tempe-
raturgradienten der Troposph

are bzw. der Stratosph

are in der Realit

at nicht konstant sind,






ohenintervalle man mittelt. Unabh

angig























sind in den Regionen auerhalb des
Polarwirbels 8,5 - 9 Kkm
 1


















liegen hingegen nur bei 5,5 - 7,5 Kkm
 1
(Abb. 3.31d). Da
die aus den PV-Inversionen berechneten Regressionskoezienten

ahnlich hohe Werte wie Gl.
(3.15) zeigen (s. Abb. 3.32d), l











diese Diskrepanz, die gleichbedeutend mit der oben erw

ahnten Tatsache ist, da die in den











zu klein sind, wird im folgenden Unterkapitel
gegeben.
3.3.3 Simulation der Variabilit

at der Tropopause mit Hilfe von PV-Inver-
sionen
In diesem Abschnitt wird untersucht, inwieweit sich die Variabilit

at der Tropopause auf der syn-
optischen Skala mit Hilfe von PV-Inversionen reproduzieren l

at. Dazu werden aus einer groen
Anzahl von PV-Inversionen die gleichen Regressionskoezienten wie in Kap. 3.3.2 berechnet
und mit diesen verglichen. Das f

ur die PV-Inversionen verwendete Programm, das bereits in
Kap. 3.2.2 zur Erkl

arung der Unterschiede zwischen der thermischen Tropopause und der PV-
Tropopause benutzt wurde, wurde von V. Wirth zur Verf

ugung gestellt (Wirth, 1999). Es er-





alt man die zugeh

orige Verteilung der relativen Vorticity und den
Tangentialwind. Dabei wird f

ur die axialsymmetrische Anomalie Gradientwind-Balance und f

ur















= 1000 hPa ein







ur weitere Details auf die Arbeit von Wirth (1999) verwiesen werden kann. Lediglich die Spezi-
kationen des Grundzustands und der PV-Anomalie wurden der neuen Fragestellung angepat
und unterscheiden sich somit von den in Wirth (1999) gemachten Angaben. Die wichtigsten
Spezikationen werden im folgenden Absatz zusammengefat.
Der Grundzustand wird






















deniert. Der Temperaturknick an der Tropopause wird leicht gegl

attet,








auf die geometrische H






beziehen. Dies ist n

otig, um die Vergleich-




aheres hierzu im n

achsten Absatz). Zur





men. Die Anomalie ist durch die Auslenkung der Tropopause im Zentrum der Anomalie z

und den Anomalieradius r deniert. F

ur x < r wird die H





























< 0 (zyklonale Anomalie) wird sie auf den stratosph












> 0 (antizyklonale Anomalie) auf den troposph







Bereich der Anomalie herrscht also konstante PV, nur entlang der ausgelenkten Tropopause




ur die Inversion benutzte Rechengebiet erstreckt
sich von z

= 0 bis z

= 20 km und von x = 0 bis x = 4r. Die Gitterpunktsanzahl betr

agt
513  513 Punkte, somit betr

agt die vertikale Au

osung 39 m. Am Unterrand, Oberrand und
am

aueren Rand werden jeweils von-Neumann-Randbedingungen verwendet, bei x = 0 ist
Symmetrie vorausgesetzt.









ur jeweils 16 ver-
schiedene Auslenkungen zwischen z

=  1500 m und z






ur Untersuchungen systematischer Unterschiede zwischen zyklonalen und antizyklo-
nalen Anomalien werden auerdem die Wertebereiche 0  z

 3000m und  3000m 
z

 0 verwendet. Auf Basis dieser Daten werden dann sowohl f

ur das Zentrum der Anoma-





die Regressionskoezienten berechnet. Zu beachten ist, da die
dabei verwendete Auslenkung der Tropopause H
TP
























unden ist es daher bei der oben erw




































Scharparameter verwendet. Er wird f










ur die meisten Rechnungen werden auerdem


























= 11 km durchgef

uhrt, wobei immer nur ein Parameter vom Referenzwert abweicht.






mit Daten. Wie in Wirth (1999) ausf

uhrlich beschrieben, entscheidet das
Verh



















, der das Verh

altnis zwischen der relativen Vor-
ticity und der Auslenkung der Tropopause angibt, zeigt somit an, ob die horizontale Skala der
Anomalie realistisch ist. Der Test verschiedener Werte von r ergab bei Axialsymmetrie, da f

ur


























ur r  700 km eindeutig zu
gro ist (zu wenig Vorticity). Die beste

Ubereinstimmung mit den Daten (s. Kap. 3.3.2) zeigte
sich bei Axialsymmetrie f

ur r  500 km. Bei Ebenensymmetrie ist der Anomalieradius deutlich
kleiner zu w

ahlen, der optimale Wert liegt hier zwischen r = 300 km und r = 350 km. Ein visu-
eller Vergleich dieser Werte mit aus den ERA-Daten erstellten Feldern des Tropopausendrucks
und der Vorticity im Tropopausenniveau ergab, da diese im Rahmen der hiermit erreichbaren





aherungsweise axialsymmetrische Wirbel sind. Die Frage, ob Axialsymmetrie oder Ebenen-
symmetrie die bessere Approximation an die Realit

at ist, mu dennoch oen bleiben, denn
reale Scherungslinien sind nur selten ungef

ahr ebenensymmetrisch.
Die wichtigsten Ergebnisse der PV-Inversionen sind in Abb. 3.32 zusammengefat. Darge-































aufgetragen, der in den PV-Inversionen als Scharparameter verwendet wurde.
Tropopausenh

ohe { Vorticity im Tropopausenniveau







ur Axialsymmetrie und r = 500 km (Referenz),
f

ur Axialsymmetrie und r = 750 km, f












, bei dem, wie gesagt, die

ubrigen Parameter dem
Referenzwert entsprechen. Alle Werte beziehen sich auf das Zentrum der Anomalie. Im Ver-
gleich mit Abb. 3.31a best

atigt sich, da die Werte f

















ur r = 750 km deutlich zu hoch ist. Auch f

ur Ebenensymmetrie und











etwas zu hoch, f

ur r = 300 km (nicht gezeigt) sind die Werte hingegen
etwas zu niedrig. Ansonsten f

















at abnimmt. Dies ist dadurch zu erkl










oher ist als bei niedriger Stabilit






arfer ist. Daher liefert die PV-Inversion bei gegebener Auslenkung eine
h





















reduziert wird. Durch die Verringerung der
troposph


















assigbar und wird nicht
n






















allerdings abnimmt. Hier wirken zwei Eekte gegeneinan-


















aber nur um 8%, da sich die verst

arkte PV-Anomalie nur zum Teil in Form von h

oherer










































oher sind als f

ur x = 0.
Eine genaue Untersuchung dieses Problems zeigte, da die verwendete Anomalieform, in der





ur verantwortlich ist. Diese Spezikation f

uhrt bei antizyklonalen Anomalien dazu, da die
antizyklonale relative Vorticity nur im Anomaliezentrum in die Stratosph

are hineinreicht, nicht
aber am Wirbelrand. Dies entspricht nicht den Daten. Um hier realistischere Ergebnisse zu er-
zielen, m

ute man die PV-Anomalie so spezizieren, da






uber dem Grundzustand reduziert ist. In der hier durch-
gef

uhrten Untersuchung wurde dies allerdings nicht getan, um die Zahl der Parameter bzw. der
willk

urlichen Annahmen nicht zu gro werden zu lassen.
Gradient






uber der Tropopause mit der Vorticity im Tropo-
pausenniveau ist in Abb. 3.32b wiedergegeben. Das Augenmerk soll hier besonders auf die
Unterschiede zwischen zyklonalen und antizyklonalen Anomalien gelegt werden. Die einzelnen

































axialsymm., r = 500 km
axialsymm., r = 750 km
ebenensymm., r = 350 km
dT/dz(Trop) = -7.5 K/km

















































































































dT/dz(Trop) = -7.5 K/km
(gemischte V.)
















































ur gemischte Vorticity ( 1500m  z  +1500m), rein zyklo-
















ur gemischte Vorticity im Rahmen der beobachte-





oglich ist. Beim Vergleich der Koezienten f



































ur gemischte Vorticity. Der Grund daf

ur ist, da der Tem-
peraturgradient

uber der Tropopause zum einen schon bei relativ schwachem antizyklonalem
Einu stark ansteigt und zum anderen f






arkung der antizyklonalen Anomalie bewirkt dann kaum noch eine weitere Stabi-
lisierung

uber der Tropopause. Wie bereits in Kap. 3.3.2 erw

ahnt, zeigt die Datenauswertung
keine derartige Nichtlinearit

at (s. Abb. 3.30a). Gute











ur antizyklonal beeinute Tropopausen. Die hohen Werte dieses Koezien-
ten zeigen an, da sich

uber antizyklonalen Tropopausen eine d

unne, aber sehr stabile Schicht
bendet. Dieses Ph








aren, da die PV-Anomalie in der Stratosph

are aufgrund der dort herrschen-
den hohen Stabilit

at nur eine geringe Reichweite hat. Im Kontext der PV-Inversionen bedeutet
dies, da unmittelbar

uber der Tropopause, wo die relative Vorticity stark negativ ist, eine sehr
hohe Stabilit

at herrschen mu, damit der spezizierte PV-Wert erreichet werden kann. Sowohl
die Vorticityanomalie als auch die Stabilit

atsanomalie nehmen aber rasch mit der H

ohe ab,
weshalb diese stabile Schicht sehr d

unn ist.













werden in Abb. 3.32c und 3.32d betrachtet. Dargestellt
sind die Werte f

ur die Referenzparameter und gemischte Vorticity, zyklonale Vorticity und
antizyklonale Vorticity sowie f

























(Juckes, 1994), die unter Vernachl

assigung der unteren Randbedingung f

ur











konstant vorausgesetzt, doch zeigt der Vergleich mit PV-Inversionen, da obige Gleichung bei
kleinen Auslenkungen der Tropopause auch f

ur die hier verwendeten Spezikationen verwend-
























































. Bei groen Auslenkungen der Tropopause zeigt sich allerdings eine
deutliche Nichtlinearit



























































positiv wird (Abb. 3.32c), d. h. die Tropopause
wird ab einer gewissen Auslenkung mit zunehmender Auslenkung wieder w

armer. In den Daten
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urfte sein, da der stratosph

arische Temperaturgradient nur im Mittel

















angig davon entsteht beim Vergleich von

















Der Vergleich der Regressionskoezienten f

ur gemischte Vorticity mit den Daten (Abb.





















zu niedrig ist). Ein wesentlicher Beitrag dazu k

onnte sein, da f

ur die Bestimmung der Regres-
sionskoezienten Symmetrie zwischen zyklonalen und antizyklonalen Auslenkungen angenom-
men wurde. In der Realit

at sind jedoch zyklonale Auslenkungen im Mittel etwas st

arker als













die beobachtete Diskrepanz weitgehend erkl

art werden kann. Tests mit
plausiblen Annahmen

uber die Asymmetrie zwischen zyklonalen und antizyklonalen Anoma-













Da sich die beobachteten Jahresg

ange dieser beiden Gr






aren lassen (s. Kap. 3.3.2), wird auf eine weitere Diskussion der Tests




























at sich sagen, da sich die wesentlichen Elemente der synoptischskali-
gen Variabilit

at der Tropopause mittels PV-Inversionen gut reproduzieren und interpretieren









oglicherweise mit den stark vereinfachenden Annahmen

uber die Form der PV-Anomalien
zusammenh

angen. Dies legt die Folgerung nahe, da die hier betrachteten synoptischskaligen
Bewegungen in guter N

aherung balanciert verlaufen. Bei dieser Folgerung ist allerdings Vor-
sicht geboten, denn bei der Auswertung der ERA-Daten zeigte sich, da in Scherungslinien
unterhalb der Tropopause regelm

aig negative Vorticitywerte auftreten, die deutlich kleiner als
 f sind. Eine gleichzeitig durchgef

uhrte Berechnung der (unapproximierten) PV zeigte zudem,
da in diesen Bereichen die PV tats

achlich negativ wird. Daraus folgt erstens, da in der Ent-
stehungsphase starke diabatische Prozesse wirken, die die Entstehung der negativen PV-Werte
erm

oglichen, und zweitens, da die Bewegung in diesen Bereichen nicht balanciert sein kann,






3.4.1 Analyse der Unterschiede zwischen Radiosonden- und ERA-Tropo-
pausendruck
In Kap. 3.1.4 wurde festgestellt, da es zwischen dem aus den Radiosondendaten ermittelten
und dem aus den ERA-Daten ermittelten Tropopausendruck systematische Unterschiede gibt.
Im Herbst, Winter und Fr

uhling sind diese meist recht gering, doch im Sommer liegt der ERA-
Tropopausendruck auerhalb der Antarktis durchwegs um 4-8 hPa zu hoch. In der Antarktis
betragen die Dierenzen sogar bis zu 11 hPa bei der PV-Tropopause und bis zu 14 hPa bei der






anomen wurde in Abb. 3.1 dargelegt, da




exakten Wert liefert, wenn der Mittelwert zwischen dem Temperaturgradienten unter der Tro-
popause und dem Gradienten








ur den Algorithmus zur Bestimmung der PV-Tropopause, der nur dann exakt ist, wenn der
Mittelwert zwischen der PV unter der Tropopause und der PV

uber der Tropopause genau dem
Grenzwert (z. B. 3,5 PVU) entspricht. Ist der Mittelwert der Temperaturgradienten bzw. der
PV gr









Da die in Abb. 3.1 angenommenen Bedingungen sehr idealisiert sind (jeweils konstanter
Gradient in der Troposph

are und in der Stratosph

are), stellt sich die Frage, ob dieses einfache
geometrische Argument auch unter realistischen Bedingungen herangezogen werden kann. Dies
wird in diesem Abschnitt n

aher untersucht. Um den Vergleich zwischen den Resultaten f

ur die




























bezeichnet darin im Falle der thermischen Tropopause den Grenzwert des
thermischen Kriteriums, also  2Kkm
 1
, und im Falle der PV-Tropopause denjenigen Gra-
dienten, der zusammen mit dem aktuellen Tropopausendruck und der aktuellen Vorticity im
Tropopausenniveau den PV-Grenzwert (3,5 PVU) ergibt. F

ur z werden die Werte 500 m und
1 km verwendet. Die Werte von dT=dz werden anschlieend

uber Monate und die in Kap. 3.3
verwendeten Gebiete gemittelt. Da sich gr

oere Unterschiede zwischen zyklonal und antizyklo-
nal beeinuten Tropopausen zeigen, wird die Auswertung in Vorticityklassen (s. Kap. 3.3.1)
getrennt.
Einige Resultate dieser Auswertung sind in Abb. 3.33 zusammengefat. Dargestellt ist je-
weils die Dierenz zwischen den beiden Tropopausendr

ucken (Radiosonde { ERA) im Ver-
gleich zu dT=dz. Jeder Datenpunkt entspricht dabei einem Monats- und Gebietsmittel. F

ur
die Sommer- und Wintermonate sowie z = 500m bzw. z = 1km sind verschiedene Symbole
verwendet. Allgemein l

at sich feststellen, da hohe Werte von dT=dz mit einer negativen
Druckdierenz korreliert sind, d. h. da der ERA-Tropopausendruck in diesem Fall zu hoch
ist. Dies steht in

Ubereinstimmung zum oben Gesagten. Auerdem erkennt man, da groe ne-
gative Druckdierenzen vorwiegend im Sommer auftreten, w

ahrend die Dierenzen im Winter
kleiner und teilweise positiv sind.
Bei n

aherer Betrachtung zeigen sich aber auch merkliche Unterschiede zwischen den ein-
zelnen Abbildungen. Im Fall der antizyklonal beeinuten PV-Tropopause (Abb. 3.33a) ist zu
erkennen, da nur f

ur z = 500 m einem Wert von dT=dz = 0 auch n

aherungsweise eine
Druckdierenz von 0 entspricht. F

ur z = 1 km liegt die Nullstelle der Druckdierenz hinge-
gen bei dT=dz   1; 2Kkm
 1





beeinuten Tropopausen typische d

unne, sehr stabile Schicht, die zur Folge hat, da dT=dz




ur z = 500 m geht die Mittelung

uber 1 km (2z),
was nahe am Abstand zwischen den ECMWF-Modell

achen liegt, der im relevanten H

ohenbe-
reich 800 - 900 m betr

agt. Somit ist zu erwarten, da z = 500 m eine gute Absch

atzung des
Temperaturgradienten liefert, aus dem bei der Auswertung der ERA-Daten die genaue Posi-
tion der Tropopause bestimmt werden mu. Weiter folgt, da dieser Temperaturgradient mit
z = 1 km deutlich zu niedrig eingesch

atzt wird.






























Differenz Radiosonden-TP-Druck - ERA-TP-Druck [hPa]
a)
































Differenz Radiosonden-TP-Druck - ERA-TP-Druck [hPa]
b)

































Differenz Radiosonden-TP-Druck - ERA-TP-Druck [hPa]
c)



































Differenz Radiosonden-TP-Druck - ERA-TP-Druck [hPa]
d)





Abbildung 3.33: Dierenz zwischen dem aus den Radiosondendaten ermittelten Tropopausendruck und
dem aus den ERA-Daten ermittelten Tropopausendruck in hPa. Auf der y-Achse ist die Gr

oe dT=dz
aufgetragen (Denition in Gl. (3.16). Jeder Datenpunkt entspricht einem Monats- und Gebietsmittel.






Die zyklonal beeinute Tropopause (Abb. 3.33b, 3.33d) zeigt diese Diskrepanz zwischen
z = 500 m und z = 1 km nicht, denn unter zyklonalem Einu unterscheiden sich dT=dz
(500 m) und dT=dz(1 km) nur wenig voneinander. Bemerkenswert ist, da diese Diskrepanz bei
der thermischen Tropopause auch unter antizyklonalem Einu weitgehend fehlt (Abb. 3.33c).
Dies d

urfte daran liegen, da die thermische Tropopause unter antizyklonalem Einu syste-
matisch etwas unter der PV-Tropopause liegt (s. Kap. 3.2.4 und 3.3.1). Der Vergleich zwischen
der thermischen Tropopause und der PV-Tropopause zeigt noch einige andere erw

ahnenswerte
Unterschiede. Bei der PV-Tropopause sind die Druckdierenzen in der zyklonalen bzw. der
antizyklonalen Klasse vom gleichen Vorzeichen, nur die absoluten Werte sind in der zyklo-
nalen Klasse h

oher. Bei der thermischen Tropopause sind hingegen die Druckdierenzen in





alle kompensieren sich diese systematischen Abweichungen hier
teilweise. Schlielich zeigt der Vergleich zwischen den Druckdierenzen und dT=dz, da zy-
klonal beeinute Tropopausen oenbar empndlicher als antizyklonal beeinute reagieren.
Die dT=dz-Werte, die einer bestimmten Druckdierenz entsprechen, sind in den zyklonalen
Klassen n

amlich deutlich niedriger als in den antizyklonalen Klassen.
Neben den bislang beschriebenen monatlichen Mitteln wurde auch untersucht, wie kurzzei-
tige Schwankungen von dT=dz mit der Druckdierenz zwischen dem Radiosonden-Tropopau-
sendruck und dem ERA-Tropopausendruck zusamenh

angen. Dazu wurde f

ur alle Monate und
Mittelungsgebiete der Korrelations- und Regressionskoezient zwischen diesen beiden Gr

oen




uft, ob das Produkt aus





oglichkeit zur Korrektur der systematischen Druckdierenzen bieten.
Die Korrelationskoezienten sind vor allem bei der PV-Tropopause mit z = 1 km recht
zufriedenstellend. In der zyklonalen und der antizyklonalen Klasse liegen sie allgemein zwischen
 0,7 und  0,8, in der neutralen Klasse, auf die hier nicht n

aher eingegangen wird, sogar
bei  0,75 bis  0,85. F

ur z = 500 m und allgemein bei der thermischen Tropopause sind
die Werte etwas schlechter. Damit l

at sich folgern, da auch auf der kurzen Zeitskala ein
klarer Zusammenhang zwischen dT=dz und dem systematischen Fehler bei der Bestimmung
der ERA-Tropopause besteht. Die Berechnung der Regressionskoezienten best

atigt die oben
gemachte Aussage, da die zyklonale Klasse empndlicher auf Abweichungen von dT=dz von
0 reagiert als die antizyklonale. Der Betrag des Regressionskoezienten ist in der zyklonalen
Klasse typischerweise doppelt bis dreimal so hoch wie in der antizyklonalen.
In Abb. 3.34 ist dargestellt, inwieweit das Produkt aus Regressionskoezient und dT=dz
die korrekte Druckdierenz zwischen Radiosonden- und ERA-Tropopause ergibt. Die Abbil-
dungen umfassen s

amtliche Monats- und Gebietsmittel (nicht nur Sommer und Winter) f

ur z
= 500 m und z = 1 km. Wie in Abb. 3.33 wird zwischen der zyklonalen und der antizyklona-
len Klasse sowie zwischen der thermischen und der PV-Tropopausendenition unterschieden.
Bei der antizyklonalen Klasse der PV-Tropopause (Abb. 3.34a) zeigt sich wiederum, da z
= 1 km zu keinen brauchbaren Resultaten f

uhrt. Mit z = 500 m ist die

uber die Regression





urde ein noch kleinerer Wert von z zu besseren Ergebnissen f

uhren.
In der zyklonalen Klasse (Abb. 3.34b) scheint der optimale Wert von z zwischen 500 m und
1000 m zu liegen, denn dort wird die tats

achliche Druckdierenz mit z = 500 m etwas un-
tersch





atzt. Im Fall der thermischen Tropopause
































Differenz Radiosonden-TP-Druck - ERA-TP-Druck [hPa]
a)






























Differenz Radiosonden-TP-Druck - ERA-TP-Druck [hPa]
b)






























Differenz Radiosonden-TP-Druck - ERA-TP-Druck [hPa]
c)






























Differenz Radiosonden-TP-Druck - ERA-TP-Druck [hPa]
d)
therm. Tropopause - zyklonale Klasse
500 m-Gradient
1 km-Gradient
Abbildung 3.34: Vergleich der tats

achlichen Druckdierenzen zwischen der Radiosonden-Tropopause
und der ERA-Tropopause mit den

uber die Regression berechneten Werten (in hPa; n

ahere Beschreibung




liefert z = 1 km in der antizyklonalen Klasse bessere Resultate als z = 500 m, und in der




ur beide Werte von z nur mittelm

aig.
Es kann also festgehalten werden, da sich die systematischen Fehler der aus den ERA-
Daten ermittelten Tropopausendr

ucke gut durch den in Abb. 3.1 dargestellten Mechanismus
erkl

aren lassen. Zumindest im Fall der PV-Tropopause scheint es sowohl f

ur zyklonal als auch
f

ur antizyklonal beeinute Tropopausen einen Wert von z zu geben, mit dem sich der syste-
matische Fehler durch Regression reproduzieren l

at. Die Korrektur der systematischen Fehler




angen sowohl z als auch





onnte. Das eigentliche Problem liegt in der Bestimmung von
dT=dz aus den ERA-Daten, denn die d

unne stabile Schicht, die

uber antizyklonal beeinuten
Tropopausen typisch ist, ist in den ERA-Daten nicht aufgel

ost. Wie Abb. 3.33a und 3.34a zei-
gen, ist diese aber f

ur die Berechnung von dT=dz bzw. f

ur die Regression von entscheidender
Bedeutung. Alles in allem f

uhrten verschiedene Versuche, die bei der Auswertung der ERA-
Daten auftretenden systematischen Fehler zu korrigieren, nur zu einer geringen Verringerung
der mittleren Abweichung und meist sogar zu einer leichten Verschlechterung der Korrelation
zwischen den Radiosonden- und ERA-Tropopausendr

ucken. Die Datenauswertung wurde daher




Um die Vergleichbarkeit mit fr

uheren Arbeiten (z. B. Hoinka, 1998) zu gew

ahrleisten, bezo-
gen sich alle bisherigen Untersuchungen ausschlielich auf die unterste Tropopause, d. h. das
unterste Niveau, das die Tropopausenkriterien (thermisch oder PV) erf

ullt. In bestimmten Si-
tuationen, z. B. bei Tropopausenfalten (Reed, 1955; Shapiro, 1978; Shapiro et al., 1987), kommt
es aber vor, da es keine eindeutige Tropopause gibt bzw. da es mehrere Niveaus gibt, die die
Tropopausenkriterien erf

ullen. Im thermischen WMO-Kriterium (WMO, 1957, s. Kap. 2.2.1)
ist die M

oglichkeit mehrfacher Tropopausen bereits ber

ucksichtigt: Wenn der Temperaturgra-





sinkt und auch im Mittel

uber eine Schichtdicke von 1 km unter  3Kkm
 1
bleibt, startet die Suche nach einer Tropopause von neuem. Ist das thermische Kriterium da-
nach erneut erf

ullt, liegt eine weitere Tropopause vor. Bei Verwendung des PV-Kriteriums
bedarf die Denition mehrfacher Tropopausen keiner besonderen Kunstgrie, denn hier sucht
man einfach nach Niveaus, in denen der PV-Grenzwert (3,5 PVU)

uberschritten wird. Wenn
also der Grenzwert im Niveau A

uberschritten, dann im Niveau B wieder unterschritten und in
Niveau C erneut

uberschritten wird, so hat man in A und C je eine PV-Tropopause. Aus der
Druckdierenz zwischen B und A ergibt sich dabei die Dicke der stratosph

arischen Intrusion.
Im Rahmen dieser Arbeit wurde sowohl f






augkeit und die mittlere Position mehrfacher Tropopausen untersucht.







uber hinaus wird die Frage diskutiert, inwieweit das Auf-
treten sekund

arer Tropopausen mit Tropopausenfalten in Verbindung gebracht werden kann.
Sowohl die Radiosondendaten als auch die ERA-Daten wurden auf mehrfache Tropopau-
sen hin ausgewertet. Dabei stellte sich heraus, da die H

augkeit mehrfacher Tropopausen bei
Verwendung der ERA-Daten um mehr als eine Gr

oenordnung kleiner ist als bei Verwendung
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der Radiosondendaten. Daraus l

at sich folgern, da die ERA-Daten aufgrund ihrer begrenzten
vertikalen Au






ur eine derartige Untersuchung nicht geeignet sind. Zu diesem Ergebnis kamen




ohentiefs und Tropopausenfalten. Im
folgenden werden daher nur die Resultate der Radiosondendaten-Auswertung besprochen. Zu
erw

ahnen ist noch, da im Fall des PV-Kriteriums auch d

unne Schichten, in denen die PV

uber 3,5 PVU liegt, ber

ucksichtigt werden (s. Kap. 3.1.2). Die unterste dieser Schichten liegt
mitunter deutlich unter dem Niveau, das bisher als PV-Tropopause bezeichnet wurde
12
. Zur
Unterschiedung von solchen d

unnen PV-Schichten wird im folgenden von der
"
eigentlichen




Einige Resultate der Auswertung sekund

arer thermischer Tropopausen gem

a WMO-Kriterium
sind in Abb. 3.35 zusammengestellt. Abb. 3.35a zeigt den Jahresgang des Drucks der zweiten
Tropopause f


















augkeiten des Auftretens einer
zweiten Tropopause sind in Abb. 3.35b wiedergegeben.
Ein Blick auf Abb. 3.35a legt die Vermutung nahe, da die mehrfache Erf

ullung des ther-
mischen Kriteriums nur wenig mit dem Auftreten mehrfacher Tropopausen oder Tropopausen-
falten zu tun hat. In der Tat zeigt die zum Vergleich durchgef

uhrte Berechnung der PV, da
in mehr als 90% der F

alle selbst in der vergleichsweise labilen Schicht direkt unter der zweiten
thermischen Tropopause PV-Werte


















are als Intrusionen stratosph






ur die Untersuchung mehrfacher Tropopausen ist daher das PV-Kriterium (s. u.) vorzuzuie-





popausen (Abb. 3.35b). Allgemein f

allt auf, da diese im Winter wesentlich h

auger als im




uhren, da die Stabilit

at der polaren Stratosph

are
im Winter allgemein geringer als im Sommer ist. Dynamische St




















orungen erforderlich. Daneben zeigen sich auch groe Unter-
schiede zwischen Europa bzw. Kanada und Westsibirien. Insgesamt gilt hier, da sekund

are
thermische Tropopausen in Europa und Kanada in allen Breitenlagen deutlich h

auger als in






uhren sein, da die Zahl der gemeldeten




ur die PV-Tropopause wird verlangt, da die mittlere PV zwischen dem Tropopausenniveau und allen
Niveaus innerhalb der dar

uberliegenden 2500 m gr

oer als 3,5 PVU bleibt (s. Kap. 3.1.2). Eine derartige Ma-
nahme ist n





























































a) Jahresgang des mittleren Druckes [hPa] der zweiten thermischen Tropopause. Gezeigte Regionen:















ur die gleichen Regionen wie oben sind in Abb. 3.36 der mittlere Druck der zweiten PV-
Tropopause sowie die mittlere Druckdierenz zur ersten PV-Tropopause dargestellt. Dabei
beziehen sich Abb. 3.36a und 3.36c auf alle F

alle, in denen der PV-Grenzwert von 3,5 PVU
erst






unne Schichten mit P > 3; 5PVU unter der eigentlichen PV-Tropopause (z. B. d

unne Tro-





alle, in denen die PV

uber der eigentlichen Tropopause wieder unter 3,5 PVU ab-
sinkt und dann wieder






Abb. 3.37a und 3.37b wiedergegeben, wobei sich erstere auf alle F

alle bezieht.
Im Gegensatz zum thermischen Kriterium erweist sich das PV-Kriterium als geeignet f

ur
die Untersuchung mehrfacher Tropopausen. Wie Abb. 3.36a und 3.36b zeigen, liegt der mittle-
re Druck der zweiten Tropopause in allen F

allen bei plausiblen Werten. Im Vergleich mit den
in Kap. 3.2 pr

asentierten Druckwerten der eigentlichen Tropopause f

allt zudem auf, da der





unnen PV-Schichten einbezogen werden (Abb. 3.36a). Der mittlere Druck der zweiten
Tropopause liegt dann nur um 10 - 30 hPa unter dem der eigentlichen Tropopause, wenn bei
letzterem alle Daten ber

ucksichtigt werden. Da aber die mittlere Druckdierenz zur ersten Tro-
popause bei 90 - 150 hPa liegt (Abb. 3.36c), l















uber der eigentlichen Tropopause noch










































































































Obere Reihe: Jahresgang des Druckes [hPa] der zweiten PV-Tropopause. Die gezeigten Regionen ent-
sprechen Abb. 3.35. (a) umfat alle F

alle, (b) nur die, in denen die erste PV-Tropopause das in Kap.










































































































Abbildung 3.37: Relative H

augkeit [%] des Auftretens einer zweiten Tropopause.
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eine weitere folgt (Abb. 3.36b, 3.36d), geht die mittlere Druckdierenz zur ersten Tropopause
auf 50 - 75 hPa zur

uck. Dabei liegt die eigentliche Tropopause rund 20 hPa tiefer als im Mittel

uber alle Daten. Erw

ahnenswert ist noch die mittlere Dicke der vertikal begrenzten Schicht
mit P > 3; 5 PVU. Diese betr

agt bei den d






ullen, etwa 10 - 20 hPa, und bei den als PV-Tropopause identizierten




alle ergeben sich 25 - 35 hPa.
Die relativen H

augkeiten einer zweiten PV-Tropopause (Abb. 3.37a, 3.37b) weisen eine
groe

Ahnlichkeit mit den H

augkeiten einer zweiten thermischen Tropopause auf (s. Abb.
3.35b). Wieder ist die H

augkeit im Winter deutlich gr

oer als im Sommer, und wieder ist
sie in Europa und Kanada erheblich gr

oer als in Sibirien. Dies ist auf den ersten Blick ein
verbl

uendes Ergebnis, denn beide sekund

are Tropopausen haben nicht das Geringste mitein-




ur die Unterschiede zwischen Europa bzw. Kanada
und Sibirien die gleiche wie im Fall der thermischen Tropopause: In den russischen Radioson-
denaufstiegen ist die Anzahl markanter Punkte zu gering. Der Unterschied zwischen Sommer
und Winter k














arischer Intrusionen zur Folge haben d

urfte.
Nun stellt sich noch die Frage, ob die hier gefundenen doppelten PV-Tropopausen als Tro-
popausenfalten identiziert werden k

onnen. Fallstudien von Tropopausenfalten deuten darauf
hin, da die Teile einer Tropopausenfalte, in denen ein PV-Wert von 3,5 PVU oder mehr erreicht
wird, auf der zyklonalen Seite des Jetstreams liegen (G. Hartjenstein, pers

onliche Mitteilung).





uft, und es ergab sich, da nur in 50 - 70% der F

alle zyklonale Vor-




) vorherrscht (Abb. 3.37c, 3.37d). Daraus l

at sich schlieen,
da eine Advektion stratosph

arischer Filamente in die Troposph

are nicht nur in Verbindung
mit Tropopausenfalten m

oglich ist. Es folgt damit allerdings nicht, da das Vorticitykriterium
eine hinreichende Bedingung f

ur das Vorliegen einer Tropopausenfalte ist, denn es k

onnte auch
unter zyklonalem Einu noch andere Advektionsmechanismen geben. Zudem kann nicht aus-
geschlossen werden, da diabatische Prozesse, wie z. B. Strahlung an ausgedehnten, d

unnen
Wolkenschichten, an der Entstehung solcher Schichten erh






alichen Tropopausenfalten-Statistik erfordert also dreidimensionale Un-





Auch ein Vergleich mit bisherigen Arbeiten gestaltet sich schwierig. Die Tropopausenfalten-





ur diese nden die Autoren eine relative H

augkeit von Tropo-
pausenfalten von 4 - 8%, was immerhin im Rahmen der in Abb. 3.37c angegebenen Werte liegt.
Im Widerspruch zu den hier gefundenen Ergebnissen steht allerdings, da Van Haver et al. ein
H








oge, doch ob dies ausreicht, um diese Diskrepanz zu erkl

aren, kann an
dieser Stelle nicht beantwortet werden. Globale Statistiken

uber Tropopausenfalten wurden von
Ebel et al. (1996) und von Elbern et al. (1998) erstellt. Diese Statistiken machen keine direkten
Angaben

uber die relativen H

augkeiten von Falten, zeigen aber

















armungen (major warmings) auf





armung, wenn sich in 10 hPa und in 30 hPa der zonal gemittelte Tem-
peraturgradient zwischen dem Pol und 60

N umkehrt und zus






ache am Pol gr

oer ist als der zonale Mittelwert in 60






armungen auch auf die untere Stratosph

are (z. B. das 100 hPa-Niveau) auswirken,
ist nach dem in Kap. 3.2.3 Gesagten zu erwarten, da sie mit einer anormal tiefen Tropopause
bzw. mit einem anormal hohen Tropopausendruck verbunden sind.
Zun

achst wurde der Arbeit von Naujokat und Labitzke (1993) entnomen, in welchen Win-









wurde anschlieend anhand von aus den ERA-Daten berechneten Halbmonatsmitteln des 100









mung im jeweiligen Fall auf die untere Stratosph

are auswirkte. Dabei zeigten sich insgesamt
drei verschiedene Muster, n

amlich eine weitgehende Au






artsverlagerung des Polarwirbels und eine Aufspaltung des Polarwirbels in zwei abge-
schlossene Wirbel. Im ersten Fall ist dabei das Temperatursignal am deutlichsten: Bei ei-
ner weitgehenden Au

osung des Polarwirbels im Hochwinter liegt die 100 hPa-Temperatur
in Poln

ahe typischerweise um 10 K

uber den Durchschnittswerten. F

ur die hier durchgef

uhrte
Untersuchung werden daher diese F

alle verwendet. Sie umfassen die erste Februarh

alfte der
Jahre 1981 und 1991, den Januar und die erste Februarh

alfte 1985, die zweite Dezemberh

alfte
1987 und die erste Januarh






in denen der Polarwirbel gut ausgebildet und

uberdurchschnittlich kalt war, herangezogen.
F

ur beide Klassen sind in Abb. 3.38 die Felder der 100 hPa-Temperatur und des Tropopau-
sendrucks wiedergegeben. Der ungest

orte Polarwirbel (Abb. 3.38a) ist durch ein ausgepr

agtes
Temperaturminimum von fast  75

C in seinem Zentrum und durch einen starken meridionalen
Temperaturgradienten gekennzeichnet. Es ist klar zu erkennen, da der Polarwirbel im Nor-
malfall in Richtung Europa/Westsibirien verschoben ist. Im 15-j

ahrigen Mittel (nicht gezeigt)
ist das Muster des 100 hPa-Temperaturfeldes nahezu identisch mit dem hier gezeigten. Die
Unterschiede beschr

anken sich darauf, da der Polarwirbel gro

achig um 4 - 5 K w

armer ist
und da der Temperaturgradient an seinem Rand schw






armungen sieht das Temperaturfeld grundlegend anders aus (Abb. 3.38b).
Das Temperaturminimum liegt zwar nach wie vor

uber Europa/Westsibirien, es ist aber nur
schwach ausgepr

agt und mit  60

C rund 15 K w






haupt kann von einem Polarwirbel hier kaum noch die Rede sein. Auch im Tropopausendruck
zeigen sich { wie erwartet { deutliche Unterschiede. W

ahrend der mittlere Tropopausendruck
im Bereich des ungest

orten Polarwirbels meist zwischen 260 und 270 hPa liegt (Abb. 3.38c),




armungen bei 300 bis 320 hPa (Abb. 3.38d).
Um den Unterschied zwischen beiden F

allen zu verdeutlichen, sind in Abb. 3.39 Dierenzbil-
der der 100 hPa-Temperatur und des Tropopausendruckes wiedergegeben. Dabei sind jeweils
die Werte des ungest






Im Temperaturfeld zeigt sich nun eine maximale Dierenz von 17 K, die nahe am Pol liegt
(Abb. 3.39a). Nur





armungen im Mittel etwas
k

alter als bei ungest

ortem Polarwirbel. Die zugeh

orige Dierenz des Tropopausendrucks (Abb.
3.39b) zeigt im allgemeinen eine gute Korrelation zwischen positiver Temperaturdierenz und
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a) 100 hPa-Temp. kalter Polarwirbel b) 100 hPa-Temp. Stratosphärenerwärmung
c) Tropopausendruck kalter Polarwirbel d) Tropopausendruck Stratosphärenerwärmung
Abbildung 3.38:









b) 100 hPa-Temperatur [





















a) Differenz 100 hPa-Temperatur b) Differenz Tropopausendruck
Abbildung 3.39:
a) Dierenz der 100 hPa-Temperatur [

C] (Abb. 3.38b   Abb. 3.38a). Isolinienabstand: 1K.
b) Dierenz des Tropopausendruckes [hPa] (Abb. 3.38d   Abb. 3.38c). Isolinienabstand: 5 hPa.
positiver Druckdierenz. Die modulierende Wirkung der Zyklonen und Antiyklonen ist aber
deutlich zu erkennen.

Uber Teilen des Atlantiks f

uhrt diese sogar zu einer negativen Tropopau-
sendruckdierenz, d. h. hier trat der h














aren-Austausches (STE) nicht zum
Thema dieser Arbeit geh











armungen mit einer verst

arkten Absinkbewegung in der Stratosph

are verbun-
den (nur so ist es m

oglich, da es am Pol w

armer wird als in 60






arische Luft zur Tropopause hin transportiert. Da die Tropopause aber gleichzeitig
gro

achig absinkt, ist zu erwarten, da der st












Neben der Datenauswertung wurden im Rahmen dieser Arbeit zahlreiche Simulationen mit
einem Strahlungs-Konvektions-Modell durchgef

uhrt. Als Strahlungsschema wird dabei das so-
genannte Morcrette-Schema verwendet (Morcrette, 1989, 1990, 1991), das operationell im
ECMWF-Modell eingesetzt wird. Dieses wurde mit einer Routine zur konvektiven Anpas-
sung gekoppelt, die von V. Wirth zur Verf

ugung gestellt wurde. Mit Hilfe dieses Modells wird
zun

achst in stark idealisierten Simulationen die Bedeutung der Bodentemperatur, des tro-
posph






ur die Tropopause untersucht (Kap. 4.2). Anschlieend wird in
Kap. 4.3 ein neuer Versuch unternommen, die dynamischen Heizraten in der Stratosph

are zu
bestimmen, wobei im Unterschied zu bisherigen Arbeiten das Hauptaugenmerk auf die unterste
Stratosph

are gelegt wird und nicht nur einzelne Monate, sondern komplette Jahresg

ange be-
trachtet werden. Auerdem werden im Nordpolargebiet die Heizraten erstmals nicht im zonalen
Mittel, sondern nach Regionen getrennt bestimmt. In Sensitivit

atstests werden die Bedeutung
der dynamischen Heizraten f

ur die Position und Temperatur der Tropopause sowie die Aus-
wirkungen des Ozonlochs im antarktischen Fr

uhjahr untersucht. Der Aufbau der Simulationen
wird in Kap. 4.1 beschrieben.
Fr

uhere Arbeiten, in denen komplexe Strahlungs-Konvektions-Modelle gezielt zur Untersu-
chung der Tropopause eingesetzt wurden, konnten nicht gefunden werden. Zu nennen sind an
dieser Stelle lediglich Held (1982) sowie Thuburn und Craig (1997), die ein stark vereinfach-





Held benutzte ein solches Modell in seiner Theorie

uber den Einu barokliner St

orungen auf die
Tropopause (s. Kap. 2.2.3), um einen einfachen Zusammenhang zwischen der Bodentemperatur,
dem mittleren troposph

arischen Temperaturgradienten und der Tropopausenh

ohe zu erhalten.
Thuburn und Craig, die Held's Theorie mit Hilfe von GCM-Simulationen widerlegten, zeigten,
da dessen Strahlungs-Konvektions-Ansatz beibehalten werden kann, sofern der Einu der
Feuchte auf die optische Dicke der Atmosph

are parameterisiert wird. Unter Verwendung von
Bodentemperaturen und troposph

arischen Temperaturgradienten aus den GCM-Simulationen
fanden sie zumindest in den mittleren Breiten eine gute

Ubereinstimmung zwischen den mit
dem Strahlungs-Konvektions-Modell berechneten Tropopausenh

ohen und den vom GCM si-
mulierten Tropopausenh

ohen. In den Tropen und vor allem in den Polargebieten ergaben sich
120
121






ur die Diskrepanzen in den Polargebieten
nannten Thuburn und Craig die dynamische Heizung in der Stratosph

are und die markante















arischer Spurenstoe eingesetzt, die als Erg

anzung zu Klimasi-
mulationen mit allgemeinen Zirkulationsmodellen dienen. Die Pionierarbeiten auf diesem Ge-
biet gehen auf Manabe und Strickler (1964) und Manabe und Wetherald (1967) zur

uck. Diese
untersuchten das Strahlungsgleichgewicht der Atmosph

are im Vergleich mit dem strahlungs-
konvektiven Gleichgewicht sowie den Einu der einzelnen strahlungswirksamen Bestandteile
der Atmosph

are. Ein wichtiges Resultat dieser Studien ist, da die atmosph

arische Feuchte
sowohl in der Troposph

are als auch in der Stratosph






are ist. Manabe und Wetherald (1967) wiesen zudem darauf hin,
da in der Troposph

are die Vorgabe der relativen Feuchte viel sinnvoller ist als die Vorgabe
des Wasserdampfmischungsverh

altnisses, weil die relative Feuchte nur geringen regionalen und







angig ist. Im Rahmen der Validierung der Simulationen gingen Manabe und Strickler
(1964) auch kurz auf die Tropopause ein, die sie nach der thermischen WMO-Denition be-
stimmten. Im Vergleich zur US-Standardatmosph

are fanden sie in ihrer Referenzsimulation






ur diese Diskrepanz diskutierten die
Autoren jedoch nicht.
Neuere Untersuchungen betreen den Einu des stratosph

arischen Ozons (Ramanathan




arischer Aerosole (z. B. Ramaswamy and
Kiehl, 1985), polarer stratosph

arischer Wolken (Roseneld, 1992, Schoeberl et al. 1992) so-




O), Fluorchlorkohlenwasserstoen (FCKW's) und
troposph

arischem Ozon (z. B. Ramaswamy and Bowen, 1994). Diese Arbeiten zeigen, da stra-
tosph

arisches Ozon von entscheidender Bedeutung f

ur die Strahlungsbilanz der Stratosph

are









arische Strahlungshaushalt wird von der Ozonschicht beeinut. Eine Ver-
ringerung des stratosph








are, aber auch eine Verringerung der langwelligen Gegenstrahlung. Letztere setzt sich
aus einem direkten und einem indirekten Eekt zusammen. Zum einen hat Ozon eine Absorp-
tionsbande im terrestrischen Spektralbereich (9; 6m-Bande), und zum anderen sinkt bei einer
Verringerung des Ozons die Gleichgewichtstemperatur der Stratosph

are, so da die Gegen-









are wird hingegen durch
einen Anstieg des troposph













O und FCKW's. In der Stratosph






arischen Wolken (PSC's = polar stratospheric clouds) ist die Strahlungs-
wirkung auf die Troposph

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4.1 Aufbau der Simulationen
In diesem Abschnitt wird der Aufbau der Strahlungs-Konvektions-Simulationen beschrieben,
deren Ergebnisse in den folgenden Abschnitten pr

asentiert werden. Der Schwerpunkt der Be-
schreibung liegt dabei auf der Spezikation der Daten f








ur die Bestimmung der Strahlungs

usse wird das sogenannte Morcrette-Schema verwendet
(Morcrette, 1989, 1990, 1991), das operationell im ECMWF-Modell eingesetzt wird. Dieses
Strahlungsschema berechnet die langwelligen Strahlungs

usse in sechs verschiedenen spektra-
len Kan

alen und die kurzwelligen Fl

usse in vier verschiedenen Kan

alen. Dabei werden neben
Kohlendioxid und der atmosph






ur weitere Details sei auf die oben angegebenen Quellen verwiesen. Die Ausgabepara-
meter des Strahlungsschemas sind der kurzwellige und der langwellige Strahlungsu in allen





















at. SF ist dabei der Nettostrahlungsu,
der als positiv deniert ist, wenn er zum Boden gerichtet ist.
Die im folgenden beschriebenen Simulationen wurden mit 81 Modellniveaus durchgef

uhrt.





















ur 6 km < z

< 15 km 250 m, f

ur 15 km < z

< 20 km 500 m und f

ur 20 km < z

< 35
km 1000 m. Die restlichen 7 Schichten sind

uber eine konstante Druckdierenz deniert. Der
Bodendruck betr

agt im Normalfall 1013 hPa und in den Simulationen f





ur die Integration verwendete Zeitschritt t betr

agt in den zeitabh

angigen Simulatio-
nen, in denen ein kompletter Jahresgang gerechnet wird (ab Kap. 4.3.2), 8640 s bzw. 1/10 Tag.
F

ur die idealisierten Simulationen (Kap. 4.2 und 4.3.1), in denen ein Gleichgewichtszustand
berechnet wird, wird ein mehrstuger Zeitschritt verwendet. Die Integration beginnt mit 50
Schritten zu 180000 s, dann folgen je 20 Schritte mit 120000 s und 60000 s, und danach springt
der Zeitschritt auf 20000 s. Sinkt die maximale Temperatur

anderung zwischen zwei Schritten
unter 3 10
 3
K, wird der Zeitschritt weiter auf 8640 s verringert. Der Abbruch erfolgt, wenn
die maximale Temperatur





Die Temperatur der Bodenober

ache wird in den hier vorgestellten Simulationen im Unter-
schied zu vielen anderen Arbeiten nicht

uber die Energiebilanz am Boden berechnet, sondern
als untere Randbedingung vorgegeben. Damit wird ber






ublicherweise nicht lokal im strahlungs-konvektiven Gleichgewicht bendet (vor
allem nicht im Polarwinter), sondern da die mittlere bodennahe Temperatur z. B. auch durch









ur die aus den Radiosondendaten ermittelten bodennahen Lufttempera-
turen (2 m-Temperaturen) verwendet, und zwar im Mittel

uber Monate und die in Kap. 3.1.3
denierten Gebiete.
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Dazu wird die mittlere Temperatur 1500 m

uber Grund, die ebenfalls aus den Radiosondenda-
ten ermittelt wurde, an der passenden Modell

ache (p = 848 hPa; innere Antarktis: p = 585
hPa) vorgeschrieben. Zwischen dem Boden und dieser Fl

ache wird die Temperatur linear in z

interpoliert, und erst oberhalb davon wird die Temperaturtendenz

uber die Strahlungsudi-




ucksichtigung der Bodeninversion ist sehr wichtig, weil sonst bei Vorgabe der
beobachteten Bodentemperatur und des beobachteten mittleren troposph

arischen Tempera-
turgradienten (s. u.) die gesamte Troposph

are viel zu kalt w

are. Eine korrekte Berechnung
insbesondere des langwelligen Strahlungstransportes w

are damit nicht m

oglich. Auf der ande-
ren Seite w

are es auch falsch, die Bodeninversion von vornherein aus den Daten zu eliminieren,
indem man die 1500 m-Temperatur mit einem bestimmten Gradienten zum Boden extrapo-
liert und diesen Wert als Bodentemperatur vorgibt. Dadurch w

are die Bodentemperatur { und
damit auch die vom Boden emittierte langwellige Strahlung { viel zu hoch.
In den idealisierten Simulationen (Kap. 4.2 und 4.3.1) wird die Bodentemperatur als Schar-








arische Temperaturgradient wird in den Simulationen

uber die konvektive An-
passung vorgegeben. In den idealisierten Simulationen wird der troposph

arische Gradient als
Scharparameter verwendet, ansonsten wird er auf Basis von Daten speziziert. Hierf

ur wurde
aus den Radiosondendaten der mittlere Gradient zwischen 1500 m

uber Grund und der 350
hPa-Fl

ache berechnet. Zusammen mit der Vorgabe der Bodentemperatur und der Bodeninver-
sion ist damit gew

ahrleistet, da die troposph

arische Temperatur in den Simulationen nahe an
den beobachteten Werten liegt. Insbesondere folgt daraus, da bei einer korrekten Simulation




Die solare Einstrahlung auf eine ebene Fl

ache ist bei gegebener Solarkonstante durch den Ze-
nitwinkelcosinus des Sonnenstandes bestimmt. In den idealisierten Simulationen wird dieser
direkt vorgegeben, in den realistischeren Simulationen wird die Einstrahlung aus der geogra-




Zur Vereinfachung der Berechnung des Sonnenstandes wird das Jahr auf 360 Tage festgelegt,
wobei jeder Monat 30 Tage hat. Der Fr

uhlingsanfang wird auf den 20. M

arz gesetzt, und die
Elliptizit








90 Tage, und die Solarkonstante ist das ganze Jahr

uber konstant (1370 Wm
 2
). Aus den
Gesetzen der Kugelgeometrie ergibt sich damit f

















onnen sich ergeben, wenn der Tropopausendruck viel niedriger als 350 hPa ist. Diese
betragen jedoch in keinem der in Kap. 4.3.2 gezeigten F

alle mehr als 2 K.
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wobei S
o
die Solarkonstante,  die geographische Breite und  der Deklinationswinkel der Sonne
sind. t = 0 entspricht dem Mittag, und die Formel f










worin d der aktuelle Tag, gerechnet ab dem Fr

uhlingsanfang, ist. Die in (4.2) auftretende
Konstante ist der Sinus der Erdachsenneigung.
Um den Tagesgang der Strahlung zu erfassen, wird die Strahlung bei jedem Integrations-
schritt, also alle 8640 s bzw. zehnmal pro Tag berechnet. Die einzelnen Integrationsschritte
erhalten dabei die Stundenwerte i2,4 h (i =  5 : : 4). Da bei dieser Methode nicht gew

ahr-
leistet ist, da die

uber einen Tag integrierte Strahlung korrekt ist, wird eine entsprechende
Korrektur vorgenommen. Zun

achst ergibt die Integration von (4.1)



















ange sind. Aus (4.1) folgt weiter  = arccos(  tan 


















ergibt, falls  1 < tan  tan < 1. F








sin ), und f




























Neben der Einstrahlung ist f

ur die Berechnung der solaren Strahlungsbilanz noch die Spe-
zikation der Bodenalbedo erforderlich. Diese wird im Normalfall auf 0,16 gesetzt, was ein
typischer Wert f






atstests (s. Kap. 4.2.6) und f

ur die Antarktis-Simulationen. In
der

aueren Antarktis wird die Albedo auf 0,5, in der mittleren Antarktis auf 0,6 und in der
inneren Antarktis auf 0,7 gesetzt.
Feuchte
Die Feuchte wird in den idealisierten Simulationen meistens (Ausnahmen s. Kap. 4.2.2), in
den realistischeren Simulationen ausschlielich

uber die relative Feuchte speziziert. In der
Troposph

are werden am Boden 70 %, in 500 hPa 50 % und ab 250 hPa 25 % angenommen.
Zwischen den angegebenen Niveaus wird linear in ln p interpoliert. Als Grundlage f

ur diese
Spezikation dienen die Klimatologien von Peixoto and Oort (1996) und Chen et al. (1996).
An der Tropopause, die nach jedem Integrationsschritt diagnostisch bestimmt wird, erfolgt
ein Sprung auf stratosph

arische Werte. Diese liegen nach Andrews et al. (1987) und Tuck
et al. (1992) allgemein bei einem Volumenmischungsverh

altnis zwischen 4 ppmv und 5 ppmv
(parts per million by volume). Als Spezikation wird daher ein Mindestwert von 4 ppmv und
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ein H





Ubergang zwischen diesen beiden Werten bei





















uber Eis bewirken (Schoeberl et al., 1992). Die
Strahlungswirkung der PSC's wird dabei nicht ber





Nachzutragen ist, da die Bestimmung der Tropopause in den idealisierten Simulationen

uber das thermische Kriterium und sonst

uber das PV-Kriterium (3,5 PVU) erfolgt. F

ur die
Berechnung der PV wird dabei der Coriolisparameter aus dem vorgegebenen Breitengrad (s.






uber den Bedeckungsgrad (cloud fraction) und den Fl

ussigwasser- bzw.
Eiswassergehalt speziziert. Die Vorgabe des Bedeckungsgrades lehnt sich an die Klimatolo-
gie von Chen and Roeckner (1996) an. Zwischen z

= 2 km und z

= 3,5 km wird ein Be-
deckungsgrad von 0,1 angenommen, und zwischen z

min

































































































Der maximale Bedeckungsgrad cfmax betr

agt auer in Sensitivit

atstests 0,2. Innerhalb der
beiden Wolkens

aulen (2 km  z






) wird angenommen, da
sich die Wolkenanteile der einzelnen Modell












Uberdeckung (random overlap) angenommen.
Der gesamte Wassergehalt der Wolke (total water content) wird in jedem Modellniveau

uber
twc = 0; 08 e
s




attigungsdampfdruck ist. Diese Paramete-
risierung f

ur den Wassergehalt wurde mit einer geringeren Proportionalit

atskonstante lange







oht, um beobachtete Werte des integrierten Wolkenwassergehaltes
(Dowling and Radke, 1990; Chen and Roeckner, 1997) zu reproduzieren. Die Partitionierung
zwischen Wolkenwasser und Wolkeneis wird mit Hilfe einer im Morcrette-Code integrierten




aug verwendeten klimatologischen Ozonprole von McClatchey et al. (1972) und aus
Satellitenmessungen gewonnene Ozonprole (z. B. McPeters et al., 1984) eine sehr geringe ver-
tikale Au

osung aufweisen, wird das Ozon ebenfalls durch idealisierte Prole speziziert. Diese
Prole basieren auf gemittelten Ozonsondenaufstiegen (Whitten and Prasad, 1985; Andrews
et al., 1987). Der maximale Ozonpartialdruck wird dabei so gew

ahlt, da die Ozongesamts

aule
innerhalb gewisser Fehlergrenzen den Beobachtungen enstpricht. F

ur diesen Vergleich wurden
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die TOMS-Daten des Zeitraumes Mai 1988 bis April 1993







are wird ein konstantes Ozonmischungsverh

altnis von 40 ppbv (parts per
billion by volume) angenommen. Dies ist ein typischer Wert f

ur Gebiete, die nicht durch anthro-
pogene Ein

usse belastet sind. An der Tropopause erfolgt ein Sprung auf 120 ppbv. Zwischen
der Tropopause und z

= 35 km wird das Ozonprol

uber den Partialdruck deniert, der sich
in diesem H

ohenbereich besser durch Geraden approximieren l






achst steigt der Partialdruck linear in z

auf den Maximalwert O
3













sind regional verschieden und
zeitabh
















+ 1; 5 km und z

= 35 km folgt schlielich eine lineare














altnis, das nun linear in z









werden, wie gesagt, aus Ozonsondenaufstiegen und
TOMS-Daten ermittelt. Der Jahresgang von O
3
max wird dabei durch eine Sinuswelle mit
Extrema im M

arz und September approximiert, da die Auswertung der TOMS-Daten ergab,








wird ebenfalls eine Sinuswelle angenommen. Die
f

ur die in Kap. 4.3.2 untersuchten Regionen verwendeten Werte sind in der untenstehenden





ein niedrigerer Wert von O
3
max vorgegeben, der zwischen Ende September und Ende Oktober
eingesetzt wird. Zwischen Ende August und Ende September bzw. zwischen Ende Oktober
und Ende November wird O
3
max zwischen diesem verringerten Wert und dem Normalwert
interpoliert. Die f

ur die Spezikation des Ozonlochs verwendeten Werte sind ebenfalls in der
Tabelle angegeben. F

ur die idealisierten Simulationen wird eine einfachere Ozonspezikation















































N 210 19,5 135 19,5 |

Auere Antarktis 140 18,5 160 18,0 90
Mittlere Antarktis 140 18,5 160 18,0 70
Innere Antarktis 135 18,0 155 17,5 60
Aerosole
Die Spezikation des Extinktionskoezienten der Aerosole basiert auf der Arbeit von Hoogen

















angenommen. Die Werte beziehen sich jeweils auf eine Wellenl

ange von  = 550
2





anglich. Der angegebene Zeitraum wurde gew

ahlt, weil die TOMS-Daten im April 1993 enden.
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nm. Zwischen den angegebenen Niveaus wird gem






= 18 km erfolgt ein exponentieller Abfall um einen Faktor von 10 pro 8 km
H






are und eine nicht vulkanisch beeinute Stratosph

are.
Dynamische Heizung in der Stratosph

are
Um die vor allem im Polarwinter bedeutsame dynamische Heizung zu parameterisieren, wird
oberhalb der Tropopause eine externe Heizung speziziert. In den idealisierten Simulationen





ange des Tropopausendruckes und der 100 hPa-Temperatur korrekt zu
simulieren. Damit soll einerseits der Einu der dynamischen Heizung auf die stratosph

arische
Temperatur und die Tropopause untersucht werden und andererseits die Gr

oe der dynami-
schen Heizung bestimmt werden.
Wie in Kap. 2.1 beschrieben, gibt es bereits mehrere Arbeiten, in denen die dynamischen
Heizraten in der Stratosph

are ermittelt wurden. Allgemein waren dabei die Heizraten nur ein





tion war. Wohl aus diesem Grund wurden bisher immer nur zonale Mittelwerte betrachtet. Da
im Nordpolargebiet aufgrund des in Richtung Europa/Westsibirien verschobenen Polarwirbels
groe zonale Unterschiede auftreten, werden in dieser Arbeit die einzelnen Regionen (s. Kap.
3.1.3) getrennt betrachtet. Auerdem wird hier im Gegensatz zu fr

uheren Arbeiten der gesamte
Jahresgang der dynamischen Heizung untersucht. Die bislang h

aug verwendete Methode, aus




















assigbar klein. Prinzipiell w
















zu setzen. Da jedoch
geplant ist, mit Hilfe von Kontrollsimulationen ohne Heizung deren Einu auf die Tropopause
abzusch

atzen, wird { wie schon angedeutet { ein anderer Weg beschritten.
Mit dem Strahlungs-Konvektions-Modell wird (nach einer Einschwingzeit von 270 Tagen)
ein kompletter Jahresgang simuliert, wobei die in den vorangegangenen Abschnitten genannten





geben, die durch die Werte unmittelbar

uber der Tropopause und in z

= 16 km (ca. 100 hPa)
deniert ist. Zwischen der Tropopause und z

























Dieses Prol ist eine Idealisierung typischer Heizratenprole im Nordpolarwinter (Kiehl and









ange des Tropopausendruckes und der 100 hPa-Temperatur innerhalb
gewisser Fehlergrenzen (s. Kap. 4.3.2) reproduziert werden.
Zu bemerken ist noch, da das Heizratenprol (4.7) f






largebiet sicher keine optimale N

aherung ist. Wie eingangs erw

ahnt, geht es hier aber nur um
die Heizraten in der untersten Stratosph

are und ihre Auswirkung auf die Tropopause, so da
ein gewisser Fehler in der mittleren und oberen Stratosph






uberdies, da die Heizrate Q
dyn
(16 km), die n

otig ist, um die beobachteten
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at man die Heizrate oberhalb z

= 16 km konstant, was sicherlich eine
unrealistische Annahme ist, erh

oht sich die zu spezizierende 16 km-Heizrate nur um 10 - 15%.
Somit ist der durch die Wahl des Vertikalproles entstehende m

ogliche Fehler klein gegen

uber
dem aufgrund der Unsicherheit der

ubrigen Parameter anzunehmenden Fehler (s. Kap. 4.3.2).
4.2 Die Bedeutung der Strahlung und der strahlungswirksa-
men Spurenstoe der Atmosph

are
In diesem Unterkapitel wird mit Hilfe von idealisierten, station

aren Simulationen die Bedeu-





und Temperatur der Tropopause untersucht. Im einzelnen werden Sonnenstand und Sonnen-
scheindauer, die atmosph

arische Feuchte, Ozon, stratosph






atstests dienen der Absch

atzung des Einusses der Bodenalbedo,
der im Polarwinter typischen Bodeninversion, der H






ache (Antarktis!). Die Simulationen zur Bedeutung der dynamischen Heizung in der
Stratosph

are folgen in Kap. 4.3. Vor der Diskussion der Ergebnisse werden die wichtigsten
Spezikationen noch einmal kurz zusammengefat.
Die Bodentemperatur und der troposph

arische Temperaturgradient werden als Scharpara-
meter behandelt. Die Bodentemperatur wird dabei in Abst

anden von 5 K

uber ein Intervall





arische Gradient wird in Abst








variiert. Der Variationsbereich des mittleren troposph






ahlt als der tats

achliche in der Atmosph

are auftretende Wertebereich, um die
Senstitvit

at der Tropopause bez

uglich dieses Parameters zu verdeutlichen. Sofern nicht an-
ders angegeben, wird keine Bodeninversion vorgegeben. Die Spezikation der atmosph

arischen
Feuchte erfolgt im Normalfall

uber die relative Feuchte (s. Kap. 4.1), in Sensitivit

atstests wird
stattdessen die Taupunktstemperatur vorgegeben. Bew

olkung wird nur in Sensitivit

atstests
angenommen; die in diesem Fall verwendete Wolkenform ist durch (4.6) gegeben. Auch das
Aerosolprol entspricht dem in Kap. 4.1 angegebenen, in Sensitivit

atstests wird aber die stra-
tosph

arische Aerosolkonzentration stark herabgesetzt. Die Spezikation des Ozons und der
stratosph

arischen Heizrate ist allerdings gegen

uber der in Kap. 4.1 angegebenen vereinfacht.
Die H







agt konstant 22 km, und das Ozon-
prol ist dreieckig statt trapezf










erreicht. Auerdem erfolgt im Normalfall keine Kopplung der Ozonschicht
an die Tropopause. Der Anstieg des Ozonpartialdrucks beginnt dabei in z

= 10 km. Die pa-
rameterisierte dynamische Heizung beginnt ebenfalls in z

= 10 km, steigt dann bis z

= 20
km linear in z

an und bleibt oberhalb davon konstant. Die solare Strahlung wird schlielich






atstests mit Tagesgang wird eine einfache Parameterisierung verwendet. Es sei noch-
mals erw

ahnt, da die Tropopause in den folgenden idealisierten Simulationen ausschlielich

uber das thermische Kriterium berechnet wird und da die Kopplung der Feuchte und ggf. des
Ozons an die thermische Tropopause erfolgt. Der Grund daf

ur ist, da das PV-Kriterium f

ur
den hier verwendeten unrealistisch groen Parameterbereich nicht geeignet ist.
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Abbildung 4.1: Tropopausendruck [hPa], Tropopausentemperatur [

C] und 100 hPa-Temperatur [

C]
als Funktion der Bodentemperatur [

C] und des troposph






ur die konvektive Anpassung verwendet wird. Der Isolinienabstand betr





Obere Reihe: Simulation mit cosZ = 0;
Untere Reihe: Simulation mit cosZ = 0; 02.
4.2.1 Sonnenstand und Sonnenscheindauer





ande dargestellt. Der Zenitwinkelcosinus (cosZ) betr

agt
dabei 0 (Abb. 4.1a-c)
3
, 0,02 (Abb. 4.1d-f), 0,06 (Abb. 4.2a-c) und 0,25 (Abb. 4.2d-f). Die

ubrigen Parameter erhalten die oben angegebenen Standardwerte, insbesondere ist keine stra-
tosph

arische Heizung vorgegeben, so da die Simulationen f

ur cosZ = 0 und cosZ = 0,02 nicht
realistisch sind (s. Kap. 4.3.2).
Allgemein gilt, da der Tropopausendruck mit zunehmender Bodentemperatur und mit
zunehmendem troposph

arischen Temperaturgradienten sinkt. Dies mu so sein, denn die 100
hPa-Temperatur, die von der Bodentemperatur nur durch die vom Boden emittierte langwellige









den dort nicht ber

ucksichtigt.
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Abbildung 4.2: Anordnung wie in Abb. 4.1;
Obere Reihe: Simulation mit cosZ = 0; 06;
Untere Reihe: Simulation mit cosZ = 0; 25.
temperatur ist somit eine dickere Troposph

are bzw. eine h

ohere Tropopause erforderlich, damit
das stratosph

arische Temperaturniveau erreicht werden kann. Aus demselben Grund liegt die




oher als bei labiler Troposph

are.
Zu bemerken ist allerdings, da die konvektive Schicht, in der der vorgegebene troposph

ari-
sche Temperaturgradient herrscht, bei cosZ = 0, cosZ = 0,02 und bei cosZ = 0,06 nur teilweise







uhren. Die Folge davon ist, da die Variation des Tropopausendrucks
mit der Bodentemperatur und dem troposph

arischen Gradienten sehr ungleichm

aig ist. Im
oberen Teil der Abbildungen, d. h. bei stabiler Troposph

are, liegt die Tropopause jeweils nur
wenig

uber der Obergrenze der konvektiven Schicht. Die Variation der Tropopause erfolgt hier
ungef

ahr parallel zur Variation der konvektiven Schicht. Ist der vorgegebene troposph

arische
Gradient labil, ist die Tropopause jedoch von der konvektiven Schicht entkoppelt, weil an de-





zwischen diesen beiden Zonen kommt es bei cosZ = 0,02 und vor allem bei cosZ = 0,06 zu
einer Diskontinuit

at in der Abh

angigkeit des Tropopausendrucks von der Bodentemperatur.
Da sich diese Diskontinuit






auerhalb des beobachteten Bereichs liegen, wird auf eine n

ahere Diskussion verzichtet. Zudem
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Abbildung 4.3: Dierenz der 100 hPa-Temperatur zwischen den Simulationen mit Tagesgang und den
entsprechenden Simulationen mit ganzt

agigem Sonnenschein. Der Isolinienabstand betr

agt 0,5 K. In
Klammern ist die jeweilige Abbildung angegeben, auf die sich die Dierenz bezieht.
a) cosZ = 0; 02, Sonnenscheindauer 4,8 h. (Abb. 4.1f);
b) cosZ = 0; 06, Sonnenscheindauer 12 h. (Abb. 4.2c);
c) cosZ = 0; 25, Sonnenscheindauer 12 h. (Abb. 4.2f).
verschwindet dieses Ph

anomen weitgehend, wenn man eine stratosph

arische Heizung von rea-
listischer Gr

oe speziziert (s. Kap. 4.3.1). Eine ausf

uhrlichere Diskussion der Variation des
Tropopausendrucks und der Tropopausentemperatur folgt in Kap. 4.2.2 und 4.2.3.




achlich durch Ozon und Aerosole ab-
















von cosZ = 0 auf cosZ = 0,02 erh

oht sich die 100 hPa-Temperatur bei gleicher Bodentem-
peratur um rund 20 K, zwischen cosZ = 0,02 und cosZ = 0,06 aber nur um 6 - 10 K und
zwischen cosZ = 0,06 und cosZ = 0,25 auch nur um 10 K (man beachte dabei, da das dar-
gestellte Bodentemperaturintervall von cosZ abh











ist, da die Absorption der Sonnenstrahlung innerhalb der Atmosph

are nur in dem Mae vom
Sonnenstand abh

angt, in dem die Absorption in h

oheren Luftschichten die Strahlung bereits
geschw

acht hat (s. Kap. 4.2.3 und 4.2.4). Die auf eine ebene Fl

ache einfallende Strahlungs-






, und damit gleicht sich dieser geometrische Eekt aus.





ohe ein Absinken der Tropopause und einen Anstieg der Tropopausen-
temperatur (vgl. a. Abb. 3.20). Auf eine quantitative Interpretation der Diagramme wird hier
aber verzichtet, da die Simulationsergebnisse bei cosZ = 0 und cosZ = 0,02 aufgrund der zu
niedrigen Stratosph

arentemperaturen ohnehin nicht realistisch sind.
Zu diskutieren ist noch die Auswirkung der Sonnenscheindauer. Betrachtet man die

uber
einen Tag gemittelte Einstrahlung auf eine ebene Fl

ache, die sich durch den gemittelten Ze-
nitwinkelcosinus cosZ beschreiben l

at, als gegeben, so ist zu erwarten, da die Absorption in
der Atmosph

are um so geringer ist, je k

urzer die Sonnenscheindauer ist. Um dies zu testen,
wurde bei einem Integrationsschritt von 1/10 Tag die Sonnenscheindauer f

ur cosZ = 0,02 auf 2
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Schritte pro Tag und f

ur cosZ = 0,06 bzw. cosZ = 0,25 auf 5 Schritte pro Tag festgelegt, wobei
in letzterem Fall die Gewichtung der Einstrahlung 10%, 22,5%, 35%, 22,5%, 10% betr

agt.
Die Dierenzen der sich damit ergebenden 100 hPa-Temperaturen zu den in Abb. 4.1f, 4.2c
und 4.2f angegebenen Werten f

ur konstante Einstrahlung sind in Abb. 4.3 dargestellt. Wie
erwartet, ist die Stratosph





alter. Meist liegt die Dierenz bei
rund 10 K, lediglich f








at sich schlieen, da die unterschiedliche Sonnenscheindauer einen wichtigen Beitrag
dazu leistet, da die Stratosph

are im Sommer in den Polargebieten w






achstes wird der Einu der atmosph

arischen Feuchte auf die Position und Temperatur
der Tropopause untersucht. Dazu wird f

ur cosZ = 0,25 (konstant) die normalerweise verwen-
dete Spezikation






verglichen. Der Taupunkt h

angt dabei nicht von der Bodentemperatur oder der aktuellen


















km. Unterhalb von z

= 10 km wird linear in z

interpoliert, und oberhalb davon bleibt der
Taupunkt konstant. Die Troposph

are ist damit bei tiefen Temperaturen feuchter, bei hohen
Temperaturen trockener als im Normalfall.
Die Resultate dieses Sensitivit

atstests sind in Abb. 4.4a-c wiedergegeben, und zum Vergleich
sind in Abb. 4.4d-f nochmals die entsprechenden Resultate der Standardsimulation dargestellt
(identisch mit Abb. 4.2d-f). Vor allem bei der Tropopause zeigen sich dramatische Unterschie-
de. Bei einer

Anderung der Bodentemperatur um 20 K

andert sich der Tropopausendruck bei
vorgegebenem Taupunkt nur um 20 - 40 hPa, bei vorgegebener relativer Feuchte hingegen um
60 - 80 hPa. Auf der anderen Seite

andert sich die Tropopausentemperatur im ersten Fall um



















andert sich der Tropopausendruck im ersten Fall nur um 17 - 25 hPa, im zweiten





ur dieses unterschiedliche Verhalten liegt in der Eigenschaft des Wasser-
dampfes, infrarote Strahlung zu absorbieren und zu emittieren. Ist die relative Feuchte vorge-
geben, ist die Atmosph

are bei hoher Temperatur optisch dicker als bei niedriger Temperatur.
Bei hoher Temperatur wird also die Stratosph

are von der vom Boden emittierten Strahlung
gut abgeschirmt, und es kann sich eine groe Temperaturdierenz zwischen dem Boden und der
Stratosph

are einstellen. Bei niedriger Temperatur dringt dagegen die terrestrische Strahlung
vergleichsweise ungehindert durch die Atmosph

are hindurch. Somit w

achst die Temperaturdif-





auert sich in den Abbildungen darin, da die Tropopau-
sentemperatur und die 100 hPa-Temperatur nur schwach von der Bodentemperatur abh

angen.
Die starke Variation des Tropopausendrucks kann als Folge davon betrachtet werden, denn die
Dicke der Troposph

are ist bei dem hier verwendeten Simulationsaufbau eng an die Tempera-
turdierenz zwischen dem Boden und der unteren Stratosph

are gekoppelt.
Ist hingegen der Taupunkt vorgegeben, h

angt die optische Dicke der Atmosph

are deutlich
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Abbildung 4.4: Anordnung wie in Abb. 4.1; f

ur alle Simulationen gilt cosZ = 0; 25;
Obere Reihe: Simulation mit vorgegebenem Taupunkt;
Mittlere Reihe: Simulation mit vorgegebener relativer Feuchte (entspricht Abb. 4.2d-f);
Untere Reihe: Simulation mit vorgegebener relativer Feuchte und Kopplung der Ozonschicht an die
Tropopause.
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arischen Absorption zum Tragen kommt. Vor allem die Tropopausentemperatur
variiert nun viel st

arker mit der Bodentemperatur als bei Vorgabe der relativen Feuchte. Bei
der 100 hPa-Temperatur ist der Unterschied geringer, da die stratosph

arische Feuchte auch bei
der Standard-Feuchtespezikation fast nicht von der Temperatur abh

angt (s. Kap. 4.1).
4.2.3 Ozon
Die bei Vorgabe der relativen Feuchte auftretende starke Variation des Tropopausendrucks
wird noch ausgepr

agter, wenn das Ozonprol an die Tropopause gekoppelt wird. Dadurch wird
bei hochliegender Tropopause sichergestellt, da die obere Troposph

are nicht durch verst

arkte









origen Resultate sind in Abb. 4.4g-i wiedergegeben. Die Abh

angigkeit der Tropo-





andert sich nun bei einer

Anderung der Bodentemperatur um 20 K









noch etwas. An dieser Stelle sei erw

ahnt, da die Einbeziehung von Wolken gem

a Gl. (4.6) in
die gleiche Richtung wirkt. Je st

arker die strahlungswirksamen Bestandteile der Atmosph

are
an die Tropopause gekoppelt sind, desto weniger steigt also die Tropopausentemperatur bzw.






Exkurs: Vergleich mit Daten
Es stellt sich nun die Frage, inwieweit die in Abb. 4.4 gezeigten Resultate realistisch sind. Um
dies zu untersuchen, wurden die zur Verf

ugung stehenden Radiosondendaten nach der Vorticity
im Tropopausenniveau 
TP







dene Klassen eingeteilt (vgl. dazu Kap. 3.3). F

ur diese Klassen wurden dann f

ur alle Gebiete















Vergleichbarkeit dieser Auswertung mit den hier gezeigten Simulationen ist zu sagen, da die in
den Daten betrachteten Abweichungen vom Monatsmittel sicherlich nicht lokal im strahlungs-





ande verschiedener Breitenlagen wiedergeben, die aufgrund meridionaler Bewegungen ab-
wechselnd

uber einem bestimmten Gebiet anzutreen sind. Zumindest im Sommer ergab die
Auswertung brauchbare Korrelationen zwischen den untersuchten Gr

oen, so da ein kurzer








agt im Sommer in den Klassen mit negativer und ge-
ringer Vorticity meist zwischen  4 hPaK
 1
und  4; 5 hPaK
 1
, unter zyklonalem Einu ist




uber hinaus sind die Regressi-
onsgeraden f




















-Intervalle sinnvoll (vgl. Kap. 3.3.2). F

ur den im folgenden durchgef

uhrten Vergleich sind im wesentlichen
die Klassen mit geringer Vorticity relevant, da in den Strahlungs-Konvektions-Simulationen keine Dynamik
enthalten ist.
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Abbildung 4.5: Dierenzen der 100 hPa-Temperatur und des Tropopausendrucks, die aus der Viertelung
des maximalen Ozonpartialdrucks resultieren. Der Isolinienabstand betr

agt 0,5 K bzw. 5 hPa.
a) Simulation mit cosZ = 0;
b), c) Simulation mit cosZ = 0; 02;
d) Simulation mit cosZ = 0; 06;














agt dabei 30 - 40 hPa. Daraus l

at sich folgern,
da die in Abb. 4.4g gezeigte Variation des Tropopausendrucks im realistischen Rahmen liegt,
w

ahrend sie ohne Kopplung der Ozonschicht an die Tropopause (Abb. 4.4.d) zu gering ist. Bei













sind im Sommer (nicht im Winter!)

uber-




oen bei  0; 1 -  0; 25KK
 1
. Dies
spiegelt wohl die Tatsache wider, da im Sommer die Tropopausentemperatur und die 100 hPa-
Temperatur im Mittel zum Pol hin zunehmen. In den Strahlungs-Konvektions-Simulationen
kann dieses Verhalten mit den derzeitigen Annahmen oenbar nicht reproduziert werden, denn











ucksichtigt man allerdings, da die Sonnenscheindauer zu den Mittelbreiten hin abnimmt












achstes wird der Einu der Menge des stratosph

arischen Ozons untersucht. Dazu wurde
{ nun wieder ohne Kopplung der Ozonschicht an die Tropopause { der maximale Ozonpar-
tialdruck in z

= 22 km von 200  10
 4
Pa auf 50  10
 4
Pa herabgesetzt. Die sich dabei
ergebenden Unterschiede zu den in Abb. 4.1 und 4.2 gezeigten Resultaten sind in Abb. 4.5 zu-
sammengefat. Abb. 4.5a, 4.5b, 4.5d und 4.5e zeigen die Dierenzen der 100 hPa-Temperatur
f

ur cosZ = 0, 0,02, 0,06 und 0,25. Zus

atzlich sind in Abb. 4.5c und 4.5f die Dierenzen des
Tropopausendruckes f






ahnenswert, da schon bei cosZ = 0 ein nennenswerter Temperaturr

uck-
gang um 1 - 4,5 K eintritt. Dieser ist auf die Absorption terrestrischer Strahlung im Wel-
lenl



















allem bei tiefstehender Sonne nimmt er mit mit zunehmender Sonnenh

ohe noch merklich zu.
Bei cosZ = 0,02 betr

agt die Dierenz 5 - 10 K, bei cosZ = 0,06 8 - 12 K und bei cosZ =




at sich durch die optische Dicke der Absorp-
tionsbanden des Ozons erkl

aren. Die Zentren der Absorptionsbanden sind optisch so dicht, da
die entsprechenden Wellenl






sorbiert werden. An den R

andern der Absorptionsbanden h

angt der Absorptionsgrad hingegen
von der M

achtigkeit der Ozonschicht und von der Wegl

ange der Strahlung durch die Atmo-
sph








angig. Bei hohem Sonnenstand ist die hier ankommende Strahlung n

amlich
noch nicht so stark geschw

acht wie bei niedrigem Sonnenstand.
Die Auswirkung der reduzierten Ozonschicht auf die Tropopause entspricht den Erwar-
tungen. In beiden gezeigten F





are mit einem R

uckgang
des Tropopausendruckes bzw. einem Anstieg der Tropopausenh

ohe verbunden. Auf eine n

ahe-
re Diskussion der genauen Werte wird hier verzichtet, da diese im Falle einer Kopplung der




Neben der Ozonschicht ist auch die stratosph

arische Aerosolschicht von groer Bedeutung f

ur
die Absorption solarer Strahlung. Um den Einu der Aerosolabsorption zu quantizieren, wur-
de der den Aerosolen zugeschriebene Extinktionskoezient in z















gering. Die sich dadurch ergebende Erniedrigung der 100 hPa-Temperatur ist in Abb. 4.6 f

ur
cosZ = 0,02 (a), 0,06 (b) und 0,25 (c) wiedergegeben. Nicht gezeigt ist der Fall cosZ = 0, da
sich in diesem nur verschwindend geringe Dierenzen ergeben. Die Absorption terrestrischer
Strahlung spielt bei stratosph

arischen Aerosolen oenbar keine Rolle.
Im Vergleich mit der Ozonabsorption f

allt auf, da die Aerosolabsorption kaum vom Son-
nenstand abh

angt. Bei cosZ = 0,02 betr

agt die Temperaturdierenz 5 - 7 K, bei cosZ = 0,06
5 - 8 K, und bei cosZ = 0,25 sind es 6 - 7 K. Obwohl also die Strahlungswirkung der Aerosole
in der unteren Stratosph

are von der gleichen Gr

oenordnung wie die des Ozons ist, spielt die
Schw

achung der Sonnenstrahlung durch die Aerosolabsorption oensichtlich keine groe Rol-
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Abbildung 4.6: Dierenz der 100 hPa-Temperatur zwischen den Simulationen ohne stratosph

arische
Aerosolschicht den entsprechenden Standardsimulationen. Der Isolinienabstand betr

agt 0,5 K.
a) cosZ = 0; 02;
b) cosZ = 0; 06;
c) cosZ = 0; 25.
le. Dies hat zwei Gr

unde. Zum einen beschr








ahrend die Ozonschicht viel h

oher hinaufreicht. Zum anderen wirkt




angigkeit (Mie-Theorie) im gesamten
solaren Spektralbereich, w

ahrend die Ozonabsorption im wesentlichen auf den UV-Anteil des
Sonnenlichts beschr

ankt ist, diesen daf





Neben der Feuchte und dem Ozon haben auch die Wolken groen Einu auf den Strahlungs-
transport in der Atmosph

are. Da Wolken infrarote Strahlung absorbieren und emittieren, ist
zu erwarten, da die Temperaturdierenz zwischen dem Boden und der Tropopause bzw. der
100 hPa-Fl

ache unter Einbeziehung von Wolken weiter zunimmt. Damit sollten Wolken einen
R

uckgang des Tropopausendrucks bewirken. Die Gr

oe dieses Eekts wird im folgenden unter-
sucht. Einige Resultate f

ur cosZ = 0,25 sind in Abb. 4.7 wiedergegeben. Abb. 4.7a-c zeigen die
Kontrollsimulation ohne Wolken, Abb. 4.7d-f beziehen sich auf einem maximalen Bedeckungs-
grad (cfmax) von 0,2 und Abb. 4.7g-i auf cfmax = 1. Die genaue Spezikation der Wolke ist
in Gl. (4.6) angegeben. In allen Simulationen ist die Ozonschicht an die Tropopause gekoppelt,
so da Abb. 4.7a-c identisch mit Abb. 4.4g-i sind.
Allgemein l

at sich feststellen, da unter dem Einu der Bew

olkung der Tropopausen-
druck sinkt, die Tropopause k

alter wird und die Abh

angigkeit der Tropopausentemperatur von
der Bodentemperatur abnimmt. Die abk










alter, wobei die Temperaturdif-
ferenz ebenfalls mit der Bodentemperatur steigt. Bei einem Bedeckungsgrad von cfmax = 0; 2
sinkt der Tropopausendruck um rund 10 hPa, und die Abk






agt 1 - 2 K. Im Vergleich zum Einu der Feuchte oder des Ozons ist dies nicht
viel, doch bei cfmax = 1 wird der Eekt schon deutlicher. In diesem Fall geht der Tropopau-
sendruck um weitere 30 - 60 hPa zur

uck, und die Abh

angigkeit der Tropopausentemperatur
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Abbildung 4.7: Anordnung wie in Abb. 4.1; f

ur alle Simulationen gilt cosZ = 0; 25;
Obere Reihe: Simulation ohne Bew

olkung (entspricht Abb. 4.4g-i);
Mittlere Reihe: Simulation mit cfmax = 0,2;
Untere Reihe: Simulation mit cfmax = 1.
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bzw. der 100 hPa-Temperatur von der Bodentemperatur verschwindet weitgehend. Allerdings
ist eine vollst





oeres Gebiet oder einen Zeitraum von
einem Monat nicht realistisch, so da der mittlere Einu der Bew

olkung auf die Tropopause
doch eher gering sein d








Zum Abschlu dieses Unterkapitels werden noch einige Sensitivit






atzung bei der in Kap. 4.3.2 durchgef

uhrten Bestimmung der dynamischen strato-
sph






ohenlage des Bodens, der H





ucksichtigung der im Polarwinter typischen Bodeninversion erweist sich als ziemlich
wichtig, denn ohne diese kann der langwellige Strahlungstransport durch die Troposph

are nicht
korrekt berechnet werden. G

abe man nur die beobachtete Bodentemperatur und den beobach-
teten mittleren Gradienten zwischen dem Boden und der 350 hPa-Fl

ache (oder der Tropopause)
vor, w

are die gesamte Troposph

are viel zu kalt und damit auch zu trocken. W

urde man hingegen
die Bodeninversion aus den Daten eliminieren, indemman von z. B. 1500 m

uber Grund auf den
Boden extrapoliert, und die sich daraus ergebende Temperatur vorgeben, w

are die Emission
terrestrischer Strahlung vom Boden zu hoch. Als Beispiel wird in Abb. 4.8a-f die Auswirkung
einer Bodeninversion von 20 K untersucht. In Abb. 4.8a-c bendet sich die Kontrollsimulation
ohne Inversion, und in 4.8d-f die Simulation mit Inversion. Das Bodentemperaturintervall ist
f





uber der Inversion in beiden Simulationen identisch sind. In beiden F

allen wurde cosZ = 0
angenommen, und es wurde eine stratosph

arische Heizrate von maximal 0,5 K/Tag speziziert,
um einigermaen realistische Werte zu erhalten.
Der Vergleich zeigt, da aufgrund der verringerten Emission terrestrischer Strahlung die




alter werden. Die Dierenzen betragen zwischen
2 und 5 K, wobei die Unterschiede mit der Bodentemperatur zunehmen. Letzteres ist dadurch zu
erkl

aren, da die Emission terrestrischer Strahlung proportional zu T
4





are sinkt auch der Tropopausendruck, und zwar um 20 - 40 hPa. Hinzuzuf

ugen ist,















ahnlichen Eekt wie eine Bodeninversion. Bei vorgegebener Temperatur der freien
Troposph

are (z. B. in 500 hPa) ist die Bodentemperatur { unabh

angig vom Vorhandensein einer





atstest zu dieser Thematik wurde f

ur einen
Bodendruck von 700 hPa (statt 1013 hPa) durchgef

uhrt, was ein f

ur die zentrale Antarktis
typischer Wert ist. Das Ergebnis dieses Tests, der ohne Bodeninversion gerechnet wurde, ist in
Abb. 4.8g-i wiedergegeben; zum Vergleich dient wiederum Abb. 4.8a-c. In diesem Fall ist das
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Abbildung 4.8: Anordnung wie in Abb. 4.1; f

ur alle Simulationen gilt cosZ = 0, auerdem ist eine
maximale stratosph

arische Heizrate von 0,5 K/Tag vorgegeben;
Obere Reihe: Simulation mit p
sfc
= 1013 hPa ohne Bodeninversion;
Mittlere Reihe: Simulation mit p
sfc
= 1013 hPa mit Bodeninversion;
Untere Reihe: Simulation mit p
sfc
= 700 hPa ohne Bodeninversion.
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ohe der Ozonschicht und ge

anderte
Bodenalbedo. In allen Simulationen gilt cosZ = 0,35. Der Isolinienabstand betr

agt 0,5 K.
a) Maximum des Ozonpartialdrucks in 16 km statt 22 km;
b) Bodenalbedo 0,75 statt 0,16;
c) wie b), aber mit Maximum des Ozonpartialdrucks in 16 km H

ohe.
verwendete Bodentemperaturintervall um 15 K erniedrigt, um den Vergleich mit Abb. 4.8a-c zu
erleichtern. Bei einem troposph











a werden die Tropopause und die 100 hPa-Fl

ache um einige Grade k

alter,






allt auf, da die Abhangigkeit
des Tropopausendrucks vom troposph

arischen Gradienten abnimmt. Dies ist eine unmittelbare






Eine Verringerung der H

ohe des maximalen Ozonpartialdrucks ist in der untersten Stratosph

are
mit einem Temperaturanstieg verbunden, da sich der Schwerpunkt der Ozonabsorption nach






von 22 km auf 16






ur den Polarsommer ben

otigt wird, ist die
Ozonschicht an die Tropopause gekoppelt und cosZ = 0,35 gesetzt. Der sich dabei ergebende
Temperaturanstieg in 100 hPa ist in Abb. 4.9a wiedergegeben.
Auallend ist hier vor allem die starke Abh

angigkeit des Temperaturanstiegs von der Bo-















die Temperatur nur um gut 1,5 K ansteigt, betr
















ur sind die Kopplung der Ozonschicht









amlich dazu, da der Ozonpartialdruck in
z

= 16 km um so niedriger ist, je h

oher die Tropopause liegt. Folglich ist der Anstieg des Ozon-
partialdruckes in z










oher die Tropopause liegt. Es sei erw

ahnt, da der Teil des Parameterbereiches, in dem
der Temperaturanstieg

uber 3 K liegt, f

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Bodenalbedo
Zum Abschlu wird noch der Einu der Bodenalbedo auf die 100 hPa-Temperatur untersucht.
Da die vom Boden reektierte Solarstrahlung erneut durch die stratosph

arische Ozonschicht
hindurchgeht, ist bei einer h

oheren Albedo mit einer h

oheren 100 hPa-Temperatur zu rechnen,
wenn die

ubrigen Parameter (insbesondere die Bodentemperatur) festgehalten werden. Auch
hier ist der gr

ote Eekt im Polarsommer zu erwarten, so da wieder cosZ = 0,35 gew

ahlt
wird. Auch die Kopplung der Ozonschicht an die Tropopause bleibt eingeschaltet, und die
Bodenalbedo wird von 0,16 auf 0,75 erh

oht.


















ist der Temperaturanstieg nahezu gleich gro; typische Werte liegen zwischen 3,5 K und 5 K.
Bedeutsam ist dieser Albedoeekt vor allem in der Antarktis, denn

uber dem antarktischen
Inlandeis liegt die Albedo gro






ahnlich hohe Albedo auf, w

ahrend das durchbrochene Meereis des Nordpolarmeeres oder
gar die schneefreien Kontinente wesentlich schlechter reektieren. Interessanterweise zeigen die





achlich um 3 - 4 K w

armer ist als im arktischen Sommer { was genau dem hier







are aber dennoch voreilig, denn dieser wird durch die tieferen Ober-


achentemperaturen der Antarktis ungef






angigen Simulationen zeigen, mu im antarktischen Sommer eine schwache dynamische




4.3 Die dynamische Heizung in der polaren Stratosph

are und
ihr Einu auf die Tropopause
Zum Abschlu dieser Arbeit wird die dynamische Heizung in der polaren Stratosph

are und ihre
Auswirkung auf die Tropopause untersucht. Dies geschieht zun

achst mit Hilfe von idealisierten
Simulationen, in denen im Unterschied zu Kap. 4.2 eine stratosph

arische Heizung vorgegeben
wird (Kap. 4.3.1). In Kap. 4.3.2 folgt ein Versuch, die dynamischen Heizraten in der unteren
Stratosph

are zu bestimmen. Im Gegensatz zu bisherigen Arbeiten werden hier im Nordpolar-
gebiet keine zonalen Mittelwerte betrachtet. Auerdem erstreckt sich die Auswertung nicht nur
auf einzelne Monate, sondern auf den gesamten Jahresgang. Anschlieend wird in Kap. 4.3.3
getestet, wie stark sich diese dynamische Heizung auf die Temperatur in der unteren Strato-
sph

are und die Tropopause auswirkt. Schlielich werden in Kap. 4.3.4 die Auswirkungen des
antarktischen Ozonlochs untersucht.
4.3.1 Idealisierte Simulationen
Die idealisierten Simulationen zur stratosph

arischen Heizung basieren auf der in Abb. 4.1a-c
gezeigten Simulation mit cosZ = 0. Deren Resultate sind zum Vergleich mit den folgenden
Sensitivit

atstests in Abb. 4.10a-c nochmals wiedergegeben. Wie zu Beginn von Kap. 4.2 be-
schrieben, beginnt die parameterisierte Heizung in z

= 10 km und w

achst dann linear in z

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Abbildung 4.10: Anordnung wie in Abb. 4.1; f

ur alle Simulationen gilt cosZ = 0;
Obere Reihe: Simulation ohne parameterisierte Heizrate (entspricht Abb. 4.1a-c);
Mittlere Reihe: Simulation mit einer maximalen Heizrate von 0,25 K/Tag;
Untere Reihe: Simulation mit einer maximalen Heizrate von 0,5 K/Tag.
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bis zu ihrem Maximalwert an, der in z

= 20 km erreicht wird. Dar

uber bleibt die Heizung
konstant. Im folgenden werden maximale Heizraten von 0,25 K/Tag und 0,5 K/Tag verwendet,
und die zugeh

origen Resultate sind in Abb. 4.10d-f bzw. Abb. 4.10g-i dargestellt.
Wie nicht anders zu erwarten, steigen die 100 hPa-Temperatur und die Tropopausentem-
peratur stark an. Auch der Tropopausendruck steigt an, und zwar am st

arksten in dem Teil
des Parameterbereiches, in dem die Tropopause bei Q
dyn
= 0 K/Tag von der Obergrenze der
konvektiven Schicht entkoppelt ist. Die genauen Temperaturdierenzen sind vor allem bei der





4.2) erlauben diese eine Absch

atzung der bei der Bestimmung der Heizraten in Kap. 4.3.2
zu erwartenden Genauigkeit. Der Vergleich der Abbildungen zeigt, da Q
dyn
= 0,25 K/Tag







ur einen weiteren Temperaturanstieg um rund 9 K. Der Erw

armungseekt einer
Heizrate von 0,25 K/Tag ist damit gr












atzung der im n

achsten Abschnitt ermittelten stratosph

arischen Heizra-
ten mu man ber

ucksichtigen, da dort die Heizrate in z

= 16 km bestimmt wird, w

ahrend hier
die Heizrate in z

= 20 km vorgegeben wird. Da in den idealisierten Rechnungen ein linearer
Anstieg der Heizrate zwischen z

= 10 km und z













sollen folgende Unsicherheiten in den strahlungsrelevanten Parametern angenommen werden:
Unsicherheit gesch

atzter Temperaturfehler (100 hPa)
Bodentemperatur: 10 K 1,5 K
Troposph

arische Feuchte: 10% 0,2 K
Bew

olkung (50%): 0,5 K
solare Strahlung: 0,5 K
Bodenalbedo: 0,05 - 0,1 0,5 - 1 K





ohe des Ozonmaximums: 1 km 0,5 K
opt. Dicke der Aerosole: Faktor 1,5 1 K
Die bei der Bodentemperatur angenommene Unsicherheit von 10 K ist wahrscheinlich zu
hoch angesetzt. Da f

ur die Spezikation der Bodentemperatur die Daten der 2m-Lufttemperatur
verwendet werden muten, kann ein Fehler dieser Gr

oenordnung allerdings nicht ausgeschlos-
sen werden. Beispielsweise ist es im Polarwinter denkbar, da die Schneeober

ache um 10 K
k

alter als die Luft im 2 m H

ohe ist. Bei der Absch

atzung des daraus resultierenden Fehlers der
100 hPa-Temperatur wurde ber

ucksichtigt, da die Bew

olkung den Einu der Bodentempera-
tur etwas verringert. Die Absch

atzung des Einusses der troposph

arischen Feuchte beruht auf
Sensitivit

atstests, in denen die relative Feuchte in z

= 0 km/5 km/10 km von 70%/50%/25%
auf 80%/60%/35% erh

oht wurde. Beim Vergleich mit dem in Kap. 4.2.2 gezeigten Sensiti-
vit

atstest, der wesentlich gr

oere Unterschiede zeigte, ist zu beachten, da sich der Taupunkt
in diesem Test um bis zu 40 K von den Normalwerten unterscheidet. Der hier betrachteten

Anderung der relativen Feuchte um 10% entspricht hingegen eine Taupunkts

anderung von nur
2 - 4 K. Der unter
"
solare Strahlung\ angegebene Fehler bezieht sich auf die Vernachl

assigung
4.3. DYNAMISCHE HEIZUNG 145
der Elliptizit

at der Erdumlaufbahn. Er wurde f
















ustennahe Gebiete, bei denen die unsichere Meereisbedeckung zu ber










atstests, die in Kap.
4.2 nicht gezeigt wurden, abgesichert.
Addiert man gem

a dem Gau'schen Fehlerfortpanzungsgesetz die Quadrate der Fehler
und zieht daraus die Wurzel, erh

alt man einen Gesamtfehler von 2,7 K. In Anbetracht der recht
vorsichtigen Annahmen ist dies ein erfreulich niedriger Wert. F

ur die Heizrate in z

= 16 km
ergibt sich damit ein zu erwartender Fehler von lediglich 0,05 K/Tag.
4.3.2 Bestimmung der dynamischen Heizraten





are auftreten (s. Kap. 2.1), erfolgt nun auf der Basis von zeitabh

angigen
Simulationen mit dem Strahlungs-Konvektions-Modell. Da der Aufbau dieser Simulationen in
Kap. 4.1 ausf

uhrlich beschrieben ist, werden hier nur noch einige grundlegende Dinge zusam-
mengefat. Die Simulationen starten am 15. M

arz mit einem idealisierten Temperaturprol, das
ungef

ahr den Beobachtungen entspricht. Die Simulationszeit betr

agt insgesamt 23 Monate (690
Tage), wobei die ersten 9 Monate als Einschwingzeit dienen. Danach (ab dem 15. Dezember)
werden die Ergebnisse 14 Monate lang im Abstand von 10 Tagen abgespeichert. Die

Uber-
schneidung von zwei Monaten dient dabei zur Kontrolle der Stationarit

at der Simulation. In
allen F

allen ergaben sich nur minimale Dierenzen in der Gr

oenordnung von 0,01 K bzw. 0,1
hPa. In den folgenden Abbildungen wird jeweils der Zeitraum vom 15. Dezember bis zum 15.
Dezember des Folgejahres gezeigt, so da die Markierungen auf der x-Achse der Monatsmitte
entsprechen.
Die Bestimmung der Heizraten erfolgt durch Probieren, d. h. zu Beginn der Simulation wird
ein (zeitabh

angiges) Heizratenprol festgelegt, das dann in der Simulation als Parameterisie-
rung der dynamischen Heizung verwendet wird. Dieses Prol wird so lange angepat, bis der
simulierte Jahresgang des Tropopausendrucks und der 100 hPa-Temperatur hinreichend ge-
nau den Beobachtungen, d. h. den Radiosondendaten der Jahre 1989-1993, entspricht (s. Abb.
4.12 und 4.13). Sicherlich w

are hier ein etwas objektiveres Verfahren w

unschenswert, doch
scheiterte der Versuch, einen Algorithmus zur Bestimmung dieser Heizraten zu entwickeln, an
Konvergenzproblemen. Der vermutete Hauptgrund f

ur diese Probleme ist die Einstellzeit des
Strahlungsgleichgewichts, die in der unteren Stratosph

are mit rund 100 Tagen recht lang ist.
Eine Heizrate, die f

ur einen bestimmten Monat vorgegeben wird, wirkt sich daher auch auf die
nachfolgenden Monate aus, so da ein entsprechender Bestimmungsalgorithmus wohl nichtlokal
arbeiten m

ute. Da sich die Heizratenbestimmung
"
per Hand\ als vergleichsweise unproblema-
tisch erwies, wurde auf die Entwicklung eines solchen Algorithmus schlielich verzichtet.
Auch die eigentlich elegantere Methode, die Temperaturprole vorzugeben und dann mit
Hilfe des Strahlungsmodelles die Strahlungsheizrate Q
rad
zu bestimmen, erwies sich als nicht
zielf

uhrend, denn diese l

at nur im Januar und Juli eine halbwegs genaue Bestimmung der
dynamischen Heizrate Q
dyn






















. Da zudem die Anzahl der verf

ugbaren Radiosondendaten oberhalb der 100 hPa-Fl

ache

























16 km; Europa 60-65N



























16 km; Ostsibirien 55-60N






















16 km; äußere Antarktis






















16 km; innere Antarktis
TP; innere Antarktis
Abbildung 4.11: In den Simulationen ermittelte dynamische Heizraten [K/Tag]. Dargestellt sind sowohl
die Werte unmittelbar
























auere und mittlere Antarktis;
d) innere Antarktis.
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rapide abnimmt, w

are die Genauigkeit der Temperaturprole ohnehin unsicher. Aus demselben
Grund erscheint auch die direkte Berechnung von
@T
@t
aus den Radiosondendaten nicht ratsam.
Wie schon am Ende von Kap. 4.1 beschrieben, wird das Heizratenprol durch den Wert di-
rekt oberhalb der Tropopause (Q
dyn
(TP )) und den Wert in z

= 16 km (Q
dyn
(16 km)) deniert.
Zwischen der Tropopause und z

= 16 km wird linear in z

interpoliert, und oberhalb davon
nimmt die Heizrate gem

a Gl. (4.7) zu. Hinzuzuf

ugen ist, da Q
dyn





ur den 15. jedes Monats speziziert werden und an den dazwischenliegenden Tagen linear





gionen (Denition s. Kap. 3.1.3) dargestellt. In der Nordhemisph



















N (jeweils Abb. 4.11b). Die beiden erstgenannten Regionen liegen im Winter im







die mittlere und die innere Antarktis betrachtet (Abb. 4.11c,d). F

ur die Simulationen wer-















S zugewiesen. In Abb. 4.12 und 4.13 werden zur Kontrolle die simulierten Jahresg

ange des
PV-Tropopausendrucks und der 100 hPa-Temperatur mit den Daten verglichen.
F

ur alle Regionen des Nordpolargebietes gilt, da im Winter in z

= 16 km (ca. 100 hPa)
Heizraten der Gr

oenordnung 0,5 K/Tag auftreten, w

ahrend die Heizraten im Sommer sehr
klein sind. Dies steht in

Ubereinstimmung mit den Ergebnissen fr

uherer Studien (s. Abb.
2.4; Roseneld et al., 1987). Die groen Unterschiede zwischen den einzelnen Regionen zei-
gen jedoch, da durch die zonale Mittelung, die bislang in allen Arbeiten zu diesem Thema
vorgenommen wurde, wesentliche Informationen verlorengehen. Zwischen Oktober und Januar
liegen die 16 km-Heizraten im Bereich des Polarwirbels relativ konstant zwischen 0,2 und 0,3
K/Tag, auerhalb davon liegen sie hingegen im Oktober schon bei 0,3 - 0,4 K/Tag und steigen
bis zum Januar auf 0,7 - 0,8 K/Tag. Dies zeigt, da die allgemeine Absinkbewegung in der
polaren Stratosph

are groe zonale Unterschiede aufweist. Bei der Umrechnung von Heizraten




ucksichtigt werden, doch sind die Heizraten
hier so verschieden, da man sicherlich den Schlu ziehen kann, da die Absinkbewegung im
Polarwirbel schw

acher ist als im Aleutenhoch.
Ein grundlegend anderes Bild zeigt sich im Februar, denn nun

uberwiegen die meridiona-




N gelegenen Regionen haben nun Heizraten von




udlicheren Regionen nur mehr 0,4 - 0,5 K/Tag aufweisen. Eine
m

ogliche Interpretation dieses Verhaltens ist eine Querzirkulation nach Eliassen (1952), die der
allgemeinen Absinkbewegung

uberlagert ist. Wird ein balancierter, axialsymmetrischer Wirbel
durch einen radialen Gradienten der diabatischen Heizung gest

ort, entsteht eine Querzirkula-
tion, um die Gradientwindbalance aufrechtzuerhalten. Wird beispielsweise das Wirbelzentrum
gegen

uber dem Wirbelrand gek

uhlt, tritt dort Absinken und folglich adiabatische Erw

armung
auf. Falls das Zentrum des Polarwirbels nicht zu weit vom Pol entfernt liegt, l

at sich dieses











ahrend im Subpolargebiet die solare Einstrahlung schon deutlich zunimmt. Dies ent-
spricht einer K

uhlung des Wirbelzentrums gegen






arktem Absinken und daher mit verst

arkter dynamischer Heizung zu rechnen ist.






ubersehen werden. Im Zeitraum 1989-1993, auf den sich die Auswertung der Radiosondenda-
ten erstreckt, gab es n

amlich zweimal (1989 und 1991) im Februar eine groe Stratosph

are-











































































































Abbildung 4.12: Vergleich der simulierten Jahresg

ange des PV-Tropopausendrucks [hPa] und der
100 hPa-Temperatur [

C] mit den Daten.










































































Abbildung 4.13: Vergleich der simulierten Jahresg

ange des PV-Tropopausendrucks [hPa] und der
100 hPa-Temperatur [

C] mit den Daten.
Dargestellte Regionen:

auere und innere Antarktis.
nerw

armung (Naujokat and Labitzke, 1993). Zudem zeigte eine genaue Auswertung der 100




amungen gerade im Raum Westsibirien










armungen im Mittel etwas seltener als zweimal in f

unf Jahren und auerdem nicht immer
im Februar auftreten, ist im Klimamittel mit einem acheren und breiteren Heizratenmaximum
zu rechnen. Nichtsdestotrotz d

urfte dabei der meridionale Gradient der dynamischen Heizrate
erhalten bleiben, so da die oben gegebene Interpretation beibehalten werden kann.
Die verbleibenden Monate des Jahres k

onnen recht kurz behandelt werden. Zwischen M

arz




uck, wobei ein gewisser meridionaler Gradient erhal-
ten bleibt. Im Sommer betragen die Heizraten unter Ber

ucksichtigung der oben angegebenen
Genauigkeit von 0,05 K/Tag in den meisten Regionen ungef






uhlung vorhanden zu sein. Ab August nehmen die Heizraten

uberall wieder
zu. Die Heizraten direkt

uber der Tropopause sind meist kleiner als 0,05 K/Tag und damit







uber Null. Daraus l

at sich folgern, da im Winter die Absinkbewegung in der polaren
Stratosph

are auch in Tropopausenn

ahe noch nennenswert ist. Wie gut sich die Jahresg

ange des
Tropopausendruckes und der 100 hPa-Temperatur mit Hilfe der hier spezizierten Heizraten
reproduzieren lassen, ist in Abb. 4.12 zu erkennen. Die Dierenzen der 100 hPa-Temperatur
liegen generell unter 2 K, in den Regionen mit schwachem Jahresgang sogar noch niedriger, und
die Dierenzen des Tropopausendrucks liegen mit Ausnahme von Westsibirien nirgends

uber
5 hPa. Die Korrektur der verbleibenden Abweichungen in Westsibirien h

atte im Tropopausen-
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niveau gr









udpolargebiet (Abb. 4.11c,d) zeigt { wie schon so oft { fundamentale Unterschiede
zum Nordpolargebiet. Zum einen sind die 16 km-Heizraten im Winter mit nur 0,15 - 0,25
K/Tag deutlich kleiner als im Nordpolargebiet, und zum anderen sind sie im Sommer mit
ziemlicher Sicherheit gr

oer als Null. In der

aueren und mittleren Antarktis ist zudem eine
Doppelwellenstruktur zu erkennen. Die h

ochsten Heizraten treten hier im Fr

uhjahr und Herbst
auf, im Winter liegt ein breites Minimum, und nur im Januar sinkt die Heizrate unter 0,1
K/Tag. In der inneren Antarktis bewegen sich die Heizraten zwischen 0,2 und 0,4 K/Tag, ohne
da dabei ein eindeutiger Jahresgang zu identizieren w

are.
Die Simulation der Beobachtungen gelingt mit Hilfe dieser Heizratenwerte sehr gut (Abb.
4.13). Ein quantitativer Vergleich dieser Werte mit den in Abb. 2.4 gezeigen Resultaten von
Roseneld et al. (1987) ist aufgrund des dort gew






at sich sagen, da alle bisherigen Arbeiten zu dem Ergebnis
kommen, da die dynamischen Heizraten im S

udpolarwinter erheblich kleiner als im Nord-




ur ist schon seit l

angerem bekannt (s.
Kap. 2.1). Der Grund ist, da die Rossbywellenaktivit








acher als in der Nordhemisph

are ist. Dadurch ist auch der Impulstransport
in die Stratosph

are, der die stratosph












achst, da bereits Rosenlof (1995) zu dem Ergebnis kam, da die
Absinkgeschwindigkeit in 70 hPa im antarktischen Sommer nur unwesentlich kleiner als im ant-




at im Sommer h

oher als im
Winter ist, resultieren daraus ungef






anomen allerdings nicht einmal. Das Problem liegt darin, da im Sommer in
der Stratosph

are Ostwind herrscht, so da eine vertikale Ausbreitung von Rossbywellen nicht
m

oglich ist. Damit kann der Stratosph






are, um eine Meridionalzirkulation aufrechtzuerhalten. Ein m

oglicher Ansatzpunkt ist,




udsommer erst in rund 22 km (ca. 40 hPa) er-
folgt (Randel, 1992). Unterhalb davon ist noch eine vertikale Ausbreitung der Rossbywellen
m

oglich, und bei der Ann

aherung an das kritische Niveau ist auch ein Brechen der Wellen
und eine Impuls

ubertragung an den Grundstrom zu erwarten. Somit erscheint eine sehr ache
Meridionalzirkulation im antarktischen Sommer m

oglich.




Uberlegung das in der Simulation angenommene
Heizratenprol, in dem die Heizrate mit der H

ohe kontinuierlich zunimmt, im antarktischen
Sommer falsch ist. Kontrollsimulationen zeigen jedoch, da die dadurch hervorgerufene zu
hohe Temperatur in der mittleren und oberen Stratosph

are nur geringe Auswirkungen auf die
100 hPa-Temperatur hat, denn die langwellige Gegenstrahlung dieser Luftschichten ist sehr
schwach. Die durch das unpassende Heizratenprol verursachte Untersch

atzung der 16 km-
Heizrate liegt auf jeden Fall unter 0,02 K/Tag.
Zu erw

ahnen sind noch die Heizraten unmittelbar

uber der Tropopause. Auallend ist hier
vor allem, da in allen drei Regionen der Antarktis im Herbst negative Heizraten von rund 0; 1
K/Tag vorgegeben werden m

ussen, um die beobachteten Jahresg

ange des Tropopausendrucks
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uhlraten sowie der Tatsache, da diese in allen drei Regionen der Antarktis gleichermaen
auftreten, ist aber auch die Wahrscheinlichkeit gering, da es sich hierbei um einen Fehler
handelt.
Bestimmung der Heizraten aus den ERA-Daten
Urspr

unglich war im Rahmen dieser Arbeit vorgesehen, die dynamischen Heizraten der polaren
Stratosph

are aus den ERA-Daten zu bestimmen und dann im Strahlungs-Konvektions-Modell
f

ur die Simulation des Jahresgangs der Tropopause zu verwenden. Es stellte sich jedoch rasch




uhrt. Die simulierten Tropopausen
waren vor allem im Nordpolarwinter viel zu tief und zu warm, wobei die Gr

oe des Fehlers
noch dazu regional sehr verschieden war. W

ahrend sich der Fehler in Ostsibirien mit rund 50
hPa noch in Grenzen hielt, war die simulierte Tropopause in Westsibirien um bis zu 200 hPa
zu tief. Sicherlich ist die Gr

oe dieser Fehler teilweise auf die in den Simulationen verwendete




uhren, denn diese Kopplung
bewirkt einen positiven R

uckkopplungseekt. Dennoch erhebt sich aufgrund dieses Ergebnisses
der Verdacht, da die ERA-Daten f

ur derartige Berechnungen nicht geeignet sind.
Um diese Frage zu untersuchen, wurden die aus den ERA-Daten ermittelten Heizraten
mit den in Abb. 4.11 gezeigten Werten verglichen. Dabei stellte sich heraus, da die ERA-
Heizraten vor allem im Bereich zwischen 250 und 150 hPa erheblich zu hoch sind. W

ahrend
die oben beschriebenen Simulationen ergaben, da die Heizraten direkt

uber der Tropopause
in den meisten Jahreszeiten ungef

ahr Null betragen und auch im Winter nicht

uber 0,3 K/Tag
steigen, lieferten die ERA-Daten im Winter Werte zwischen 0,3 und 1,1 K/Tag. Bemerkenswert







ur Westsibirien erheblich h

ohere Werte als f

ur Europa und Ostsibirien. Dies
steht in krassem Widerspruch zu der Beobachtung, da die untere Stratosph

are in Europa und
Westsibirien deutlich k

alter als in Ostsibirien ist. Auerdem lassen sich dadurch die gerade in
Westsibirien total falschen Simulationsergebnisse erkl

aren.
Es mu also der Schlu gezogen werden, da die ERA-Daten nicht zur Berechnung strato-
sph

arischer Heizraten geeignet sind. Die Heizraten sind nicht nur im zonalen Mittel zu hoch,
sondern auch r

aumlich falsch verteilt. Da, wie zu Beginn von Kap. 4 erw

ahnt, das in dieser Ar-
beit verwendete Morcrette-Schema aus dem ECMWF-Modell stammt, k

onnen die Diskrepanzen




uhrt werden. Vermutlich sind
die Ursachen im ECMWF-Modell zu suchen. Eine sehr interessante Information hierzu liefert
die Arbeit von Morcrette (1990), in der Tests mit dem damals neu eingef

uhrten Strahlungs-
schema beschrieben werden. In einem dieser Tests wurde das Modell im Dezember gestartet
und 90 Tage lang vorw

artsintegriert. Die mittlere Temperatur der letzten 30 Simulationstage
zeigte zwar in den meisten Regionen gute

Ubereinstimmung mit klimatologischen Daten, in
der unteren Stratosph

are des Nordpolargebiets lag sie jedoch im zonalen Mittel um 10 - 15 K





4.3.3 Die Bedeutung der dynamischen Heizraten
In Sensitivit

atstests ohne parameterisierte dynamische Heizung wird nun deren Einu auf die
100 hPa-Temperatur und den Tropopausendruck untersucht. In Abb. 4.14 werden zun

achst






















Europa 60-65N m. Heiz.
Westsib. 70-82N m. Heiz.
Europa 60-65N o. Heiz.
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b) Außerhalb Polarwirbel
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Kanada 65-70N m. Heiz.
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I. Antarktis o. Heiz.
Abbildung 4.14: Vergleich der Jahresg

ange der 100 hPa-Temperaturen [

C] zwischen den Simulationen





















auere und innere Antarktis.
die 100 hPa-Temperaturen der Simulationen mit und ohne Heizung verglichen, und in Abb.
4.15 folgt der Vergleich der Tropopausendr

ucke. Zur Illustration der Unterschiede zwischen der





ur die Simulationen ohne Heizung auch die Jahresg

ange der thermischen Tropopause
gezeigt.
Wie nicht anders zu erwarten, liegt die 100 hPa-Temperatur in den Simulationen ohne
Heizung vor allem im Winter weitaus tiefer als in Wirklichkeit bzw. in den Simulationen mit
entsprechender Heizung. Am gr

oten sind die Unterschiede im Nordpolargebiet auerhalb des





erreicht. Dies steht in Einklang mit der Tatsache, da hier die h

ochsten Heizraten vorgegeben
werden muten. Zu erw

ahnen ist, da die negativen Heizraten, die in Ostsibirien und Kana-
da im Sommer vorgegeben wurden, nicht automatisch bedeuten, da in der Simulation ohne
Heizung im Sommer h

ohere Temperaturen als in Wirklichkeit erreicht werden. Wie ein Blick
auf Abb. 4.14b zeigt, schneiden sich die Temperaturkurven nur in Ostsibirien. Dies ist auf









agt. Aus demselben Grund erreichen auch in Europa und Westsibirien die Tempe-
raturkurven ohne Heizung nicht die beobachteten Sommertemperaturen, obwohl im Sommer
selbst keine dynamische Heizung wirkt. In der Antarktis f

allt auf, da die Temperaturkurven
mit und ohne Heizung jeweils ungef

ahr parallel laufen. Darin spiegelt sich die Tatsache wider,
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da die Heizraten dort nur einen geringen Jahresgang aufweisen.
Die Jahresg

ange des PV-Tropopausendrucks zeigen ohne Heizung im gesamten Nordpolar-
gebiet eine v















ahnliches Muster auf, denn dort
wird ein Druckminimum im Winter auch tats

achlich beobachtet. Auer im Sp

atsommer und
Herbst ist zudem in allen Regionen der Tropopausendruck ohne Heizung bei weitem niedriger
als mit Heizung. Dies entspricht dem in Kap. 4.2 diskutierten Verhalten, da der Tropopau-




alter wird. Insgesamt l

at sich also sagen, da
die stratosph

arische Heizung einen sehr wesentlichen Einu auf den Jahresgang der Tropo-
pause hat. Auf eine quantitative Diskussion der Tropopausendruckdierenzen wird hier aber





arischer Temperaturgradient wie mit Heizung, gleicher maximaler
stratosph

arischer Ozonpartialdruck etc.) abh

angen (vgl. dazu Fels (1985) mit Shine (1987)).
Die thermische Tropopause, die in den Simulationen mit Heizung auer in der inneren
Antarktis weitgehend deckungsgleich mit der PV-Tropopause ist, liegt nun vor allem in den
polnahen Regionen im Winter deutlich h

oher als die PV-Tropopause. Dies ist eine unmittel-





ohe deutlich abnimmt. In der inneren Antarktis ist der Temperaturgradient in der zweiten
Augusth

alfte sogar bis zum 10 hPa-Niveau kleiner als  2Kkm
 1
, weshalb die thermische Tro-
popausendenition dort

uberhaupt kein verwertbares Ergebnis liefert.
4.3.4 Untersuchungen zum antarktischen Ozonloch





drastischen Abbau der stratosph

arischen Ozonschicht, der sich seit dieser Zeit immer weiter
verst

arkte und allgemein als Ozonloch bezeichnet wird. Am st

arksten wirkt sich der Ozonab-
bau in der unteren Stratosph










anomen sind chemische Reaktionen, die w

ahrend der Po-
larnacht auf der Ober

ache der polaren stratosph

arischen Wolken (PSC's) ablaufen (Crutzen
and Arnold, 1986). Diese Reaktionen bewirken unter anderem eine Umwandlung stabiler Chlor-
verbindungen (ClONO
2




) und Chloroxid (ClO), die unter Sonnen-
einstrahlung photolysiert werden und somit Chloratome freisetzen. Diese freien Chloratome
wirken als Katalysator f

ur zahlreiche Ozonabbaureaktionen und sorgen zusammen mit einigen

ahnlich wirkenden Substanzen (z. B. Brom) f

ur einen rapiden Abbau der stratosph

arischen
Ozonschicht, sobald in der Antarktis die Polarnacht zu Ende ist.
Aufgrund des Ozonlochs ist im antarktischen Fr








are zu rechnen, denn die Absorption solarer Strahlung ist dort w

ahrend der







ein derartiger Trend tats

achlich zu beobachten ist. Hierzu wurden die 100 hPa-Temperaturen
der Monate Oktober 1979-1983 und Oktober 1989-1993 verglichen. Da im Laufe des Oktobers
ein deutlicher Temperaturanstieg zu verzeichnen ist, wurden die Daten

uber halbe Monate






uber die erste Oktoberh

alfte sind in Abb. 4.16a,b
wiedergegeben. Im Zentrum des Polarwirbels ist darin ein Temperaturr

uckgang um rund 4 K




acher und aufgrund des star-


















































































































therm. TP ohne Heizung
Abbildung 4.15: Vergleich der Jahresg

ange des PV-Tropopausendrucks [hPa] zwischen den Simulatio-
nen mit parameterisierter dynamischer Heizung und den Simulationen ohne Heizung. F

ur die Simula-
tionen ohne Heizung ist zus






















N; f) innere Antarktis.
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100 hPa-Temperatur Antarktis
a) 1. Oktoberhälfte 1979-83 b) 1. Oktoberhälfte 1989-93
Tropopausendruck Antarktis
c) 1. Oktoberhälfte 1979-83 d) 1. Oktoberhälfte 1989-93
Abbildung 4.16: F

unfjahresmittel der 100 hPa-Temperatur [

C] und des Tropopausendruckes [hPa] in
der Antarktis. Der Isolinienabstand betr

agt 1 K bzw. 5 hPa.
a) 100 hPa-Temperatur, 1. Oktoberh

alfte, Zeitraum 1979-83;
b) 100 hPa-Temperatur, 1. Oktoberh

alfte, Zeitraum 1989-93;
c) Tropopausendruck, 1. Oktoberh

alfte, Zeitraum 1979-83;
d) Tropopausendruck, 1. Oktoberh

alfte, Zeitraum 1989-93.

















































Abbildung 4.17: Vergleich der simulierten Jahresg

ange des Tropopausendruckes (a) und der 100 hPa-
Temperatur (b) in der inneren Antarktis mit und ohne Ozonloch.
ken Gradienten nur schwer zu erkennen. In der zweiten Oktoberh















uber den Polarwirbel gemittelt. Die Mittelung erstreckt sich da-
bei



































ahrigen Mittel und die Standardabweichungen
innerhalb der beiden Zeitintervalle berechnet. Es ergibt sich eine Mittelwertsdierenz von 3,4
K, und die Standardabweichungen betragen 1,2 K bzw. 2,0 K. Nach dem g

angigen t-Test folgt




ultigkeit des t-Tests er-
forderliche Normalverteilung erf

ullt ist (s. Kap. 3.2.1), wird zus

atzlich der Rangfolgentest nach
Wilcoxon, Mann und Whitney (z. B. Sch

onwiese, 1992) angewendet. Dieser ist zwar strengge-





d. h. es wird nicht vorausgesetzt, da die betrachtete Gr

oe einer bestimmten statistischen
Verteilung gen

ugen mu. Nach dem Rangfolgentest ergibt sich ein Signikanzniveau von 98%,
was ebenfalls ein sehr guter Wert ist.
Im Zusammenhang mit dem R

uckgang der 100 hPa-Temperatur ist auch ein R

uckgang des
Tropopausendruckes zu erwarten. Dieser wurde bereits von Hoinka (1998) mittels einer Trend-
analyse festgestellt. F

ur den Monat Oktober fand er im Zeitraum 1979-1993 in der inneren
Antarktis einen R

uckgang des Tropopausendrucks um 8 - 9 hPa in 10 Jahren. Das Signal-
Rausch-Verh

altnis dieses Trends betr

agt 1,6, was einem Signikanzniveau von rund 90% ent-
spricht. Zu einem

ahnlichen Resultat kommt man, wenn man die Dierenz der Mittelwerte
1979-83 und 1989-93 betrachtet. Im Mittel

uber das oben denierte Gebiet ergibt sich f

ur















alfte sind in Abb. 4.16c,d dargestellt. Im Vergleich zu den Feldern der 100 hPa-






at der Felder, die wohl













ugt oensichtlich nicht, um diesen zu eliminieren. Auch die zeitliche Variabilit

at







agt in der ersten Oktoberh

alfte jeweils 12 hPa und in der
zweiten Oktoberh

alfte 13 bzw. 7 hPa. Die statistische Signikanz ist hier also deutlich schlech-
ter als bei der 100 hPa-Temperatur; der Rangfolgentest ergibt ein Signikanzniveau von 95%
in der ersten Oktoberh

alfte und 85% in der zweiten Oktoberh

alfte (t-Test: 90% bzw. 70%). Die
von Hoinka gefundene recht schwache Signikanz best

atigt sich also. Um hier eine sicherere




aren weitere Daten erforderlich.
Mit Hilfe eines Sensitivit





uft werden, inwieweit sich
die beobachteten Ver






ur die innere Antarktis gewonnenen Ergebnisse sind in Abb. 4.17 zusammengefat.
Die 100 hPa-Temperatur liegt bei Ber

ucksichtigung des Ozonlochs zwischen September und
Februar niedriger als ohne Ozonloch, wobei Mitte November mit gut 5 K die gr

ote Dierenz
erreicht wird. Im Mittel

uber den Oktober ergibt sich eine Dierenz von 3,2 K, was ziemlich
genau den Beobachtungen entspricht. Die gr

oten Temperaturdierenzen werden zwischen 20
und 40 hPa simuliert. Mitte Oktober betragen sie dort rund 6 K, und Mitte November rund 7
K. Diese entsprechen allerdings nicht den Beobachtungen (s. u). In einer

ahnlich aufgebauten
Simulation kommt Shine (1986) auf eine maximale Dierenz von 6 K im 50 hPa-Niveau, und
auch Forster et al. (1997) nden vergleichbare Werte. Dies l

at darauf schlieen, da die mit
einer

Anderung der Ozonkonzentration verbundenen Temperatur

anderungen nicht empnd-
lich von Modelldetails oder den verwendeten Parametern abh

angen (Shine und Forster et al.
ber

ucksichtigten z. B. die Bodeninversion nicht).
Zusammen mit der 100 hPa-Temperatur

andert sich auch der Tropopausendruck, allerdings
nicht proportional. Im Oktober liegt der Tropopausendruck bei Ber

ucksichtigung des Ozonlochs
um rund 5 hPa niedriger als ohne Ozonloch, und die gr

oten Druckdierenzen von bis zu 9 hPa
treten im Dezember und Januar auf (der optische Eindruck t

auscht hier etwas). Letzteres ist
etwas

uberraschend, da die Temperaturdierenz in 100 hPa in diesem Zeitraum schon wieder
zur

uckgeht. Der Grund hierf

ur sind vermutlich modellinterne R

uckkopplungen. Der Vergleich
mit den Beobachtungen zeigt, da die simulierte Druckdierenz im Oktober nur ungef

ahr halb
so gro wie die beobachtete ist. In Anbetracht der recht geringen Signikanz der beobachteten

Anderung bedeutet dies zwar nicht zwingendermaen, da die simulierte Druckdierenz zu





nicht. Klarheit kann hier nur eine l

angere Zeitreihe schaen. Die Tatsache, da aufgrund der
Abk

uhlung der unteren Stratosph

are mit einem R

uckgang des Tropopausendrucks zu rechnen
ist, ist jedoch physikalisch gesichert.
Wie schon angedeutet, entsprechen die f

ur den Oktober simulierten Temperatur

anderungen
zwar im 100 hPa-Niveau den Beobachtungen, nicht aber in h

oheren Niveaus. Als Beispiel hierf

ur
sind in Abb. 4.18 die beobachteten Halbmonatsmittel der 10 hPa-Temperatur der Zeitr

aume
1979-83 und 1989-93 dargestellt. W

ahrend die Simulationen in Abh

angigkeit vom angenomme-
nen Oberrand des Ozonlochs keine Temperatur

anderung oder gar eine Abk

uhlung vorhersagen,
158 KAPITEL 4. SIMULATIONEN
10 hPa-Temperatur Antarktis
a) 1. Oktoberhälfte 1979-83 b) 2. Oktoberhälfte 1979-83
c) 1. Oktoberhälfte 1989-93 d) 2. Oktoberhälfte 1989-93
Abbildung 4.18: F

unfjahresmittel der 10 hPa-Temperatur [

















4.3. DYNAMISCHE HEIZUNG 159
ist in den Daten eine deutliche Erw

armung zu erkennen, die in beiden Monatsh

alften ein Signi-







arkte dynamische Heizung. Auch hier ist wieder das Modell von Elias-
sen (1952) qualitativ anwendbar, denn durch das Ozonloch wird das Zentrum des Polarwirbels
relativ zum Wirbelrand gek

uhlt, so da im Wirbelzentrum verst

arktes Absinken zu erwarten
ist. Best

atigt wird die Bedeutung dieses Mechanismus durch GCM-Simulationen (z. B. Kiehl
et al., 1988, Cariolle et al., 1990, Mahlman et al., 1994). Eine wichtige Folge dieses verst

arkten
Absinkens ist, da im November in 100 hPa nur noch eine schwache Temperaturdierenz zu
beobachten ist, obwohl die Simulationen im November eine st

arkere Dierenz als im Oktober
vorhersagen. Das bedeutet, da die Dynamik die zeitliche Dauer der Auswirkungen des Ozon-
lochs deutlich verk






uhere Jahre gelten, in denen noch kein Ozonloch auftrat.
Zu erw

ahnen ist an dieser Stelle, da sich das zuletzt erw

ahnte Ergebnis nicht mit den
Resultaten von Shine (1986) und Forster et al. (1997) deckt. Oberhalb des Ozonlochs zei-
gen die Simulationen von Shine und Forster et al. gegen

uber der Simulation ohne Ozonloch




uhren, da die Absorp-
tion terrestrischer Strahlung durch das Ozon innerhalb des Ozonlochs reduziert ist, so da
mehr Strahlung dessen Obergrenze erreicht. Dort tritt dann verst

arkte Absorption auf. Forster
et al. schlieen daraus, da dieser Eekt zu dem beobachteten Temperaturanstieg oberhalb
des Ozonlochs (z. B. in 10 hPa) beitragen k

onnte. In den hier durchgef

uhrten Simulationen
ist oberhalb des Ozonlochs jedoch kein nennenswerter Temperaturanstieg zu erkennen. Selbst
wenn wenn die Ozonreduktion in einer bestimmten H

ohe (z. B. 25 km) abrupt endet, betr

agt
der Temperaturanstieg oberhalb des Ozonlochs h

ochstens 0,2 K. Der wahrscheinliche Grund
f






ohe eine viel tiefere Bodentemperatur speziziert ist als in den bisherigen
Arbeiten. Dadurch ist der langwellige Strahlungsu deutlich geringer, so da auch die m

ogli-
che Absorption terrestrischer Strahlung am Oberrand des Ozonlochs entsprechend reduziert
ist. Die beobachtete Erw

armung in 10 hPa d









In dieser Arbeit wurden auf der Basis von Daten und Simulationen verschiedene Aspekte der
polaren Tropopause untersucht. Die Hauptziele waren dabei die Erstellung einer detaillierten
Klimatologie der polaren Tropopause und die Untersuchung der Einugr

oen, die die polare
Tropopause und ihren Jahresgang bestimmen. Daneben wurden auch die Unterschiede zwi-





auf die Tropopause betrachtet. Die dazu durchgef

uhrte Datenauswertung umfat die Radioson-
dendaten der Jahre 1989-93 und die ECMWF-Reanalysedaten (ERA-Daten) von 1979-93. Aus
beiden Datens

atzen wurde die Tropopause sowohl nach dem thermischen Kriterium als auch
nach dem PV-Kriterium (3,5 PVU) bestimmt, so da neben dem Einu der Tropopausende-
nition auch der Einu des verwendeten Datensatzes erfat werden konnte. Die Simulationen,
die mit einem Strahlungs-Konvektions-Modell durchgef

uhrt wurden, dienen zur Untersuchung





arischen Meridionalzirkulation auf die Tropopause. Im Rahmen dieser Untersuchung
wurden auch die mit der stratosph

arischen Zirkulation verbundenen dynamischen Heizraten
bestimmt, wobei im Gegensatz zu fr

uheren Arbeiten nicht nur zonale Mittelwerte betrachtet
wurden.
Der Vergleich zwischen den beiden verwendeten Datens

atzen zeigt bei der PV-Tropopause
allgemein eine sehr gute

Ubereinstimmung, bei der thermischen Tropopause sind die Unter-
schiede vor allem im Polarwinter etwas gr

oer. In allen F

allen ist jedoch die aus der Wahl des
Datensatzes resultierende Unsicherheit klein gegen die beobachteten regionalen und jahreszeit-
lichen Unterschiede, so da die im folgenden zusammengefaten Ergebnisse als unabh

angig von
der Auswahl der Daten betrachtet werden k

onnen.
Zwischen der thermischen Tropopause und der PV-Tropopause sind die Unterschiede auer
im Winter und im antarktischen Fr

uhling ebenfalls recht gering, so da hier auch die Wahl
des Tropopausenkriteriums keine wesentliche Rolle spielt. Im Winter gilt dies allerdings nur im
Nordpolargebiet auerhalb des Polarwirbels, denn in den

ubrigen Regionen liegt die thermische
Tropopause deutlich

uber der PV-Tropopause. Am ausgepr

agtesten ist diese Diskrepanz in der
Antarktis, wo die Dierenz bis zu 70 hPa erreicht. Eine Analyse dieses Ph

anomens ergibt, da








uhren sind. Im antarkti-





so da auer in Antizyklonen keine wohldenierte thermische Tropopause vorhanden ist. Beson-
ders ung










uber ihrem Normalzustand weiter labilisiert wird. Das thermi-
sche Tropopausenkriterium ist dann h












uber 100 hPa. Eine Folge davon ist, da
die thermische Tropopause im Antarktiswinter unter zyklonalem Einu im Mittel ansteigt,
w

ahrend die PV-Tropopause (so wie es sein sollte) absinkt. Man mu hieraus schlieen, da
das thermische Kriterium f

ur den antarktischen Winter ungeeignet ist. Das PV-Kriterium wird
in dieser Arbeit daher als Standardkriterium verwendet.
Ein zentrales Ergebnis der Datenauswertung ist, da sich der Jahresgang der Tropopause





ur die Gebiete auerhalb des winterlichen Polarwirbels (Ostsibirien, Kanada) ein
einfacher Jahresgang mit einem Maximum des Tropopausendrucks im Winter und einem Mini-
mum im Sommer typisch. Die Tropopause liegt also im Winter am tiefsten und im Sommer am
h

ochsten. Im Bereich des Polarwirbels (Europa, Westsibirien) ist hingegen ein doppelter Jah-
resgang mit Tropopausendruckmaxima im Fr

uhling und Herbst und -minima im Sommer und
Winter zu beobachten. Die Antarktis weist wiederum einen einfachen Jahresgang auf, allerdings
wird hier der h

ochste Tropopausendruck im Sommer und der niedrigste im Winter erreicht. Das
Zustandekommen dieser Muster l

at sich durch einen Vergleich der Jahresg

ange der Tempera-
tur in der mittleren Troposph

are (z. B. 500 hPa) und in der unteren Stratosph

are (z. B. 100
hPa) nachvollziehen. Aus der Denition der potentiellen Vorticity erh

alt man durch Die-









beispielsweise, da die potentielle Vorticity in einem bestimmten Niveau abnimmt, wenn die
Temperatur unterhalb des Niveaus st

arker steigt als oberhalb davon. Auf die PV-Tropopause

ubertragen bedeutet dies, da mit einem R

uckgang der PV im Tropopausenniveau bzw. mit





steigt als in der Stratosph

are. Das Sommermaximum der Tropopausenh

ohe (bzw. Sommermi-
nimum des Tropopausendrucks) im Nordpolargebiet l

at sich so erkl

aren, denn zwischen Mai





arker zu als in der unteren Stratosph






der Jahresgangsmuster. Weiter zeigt sich, da die regionalen Unterschiede in der Temperatur-
dierenz zwischen 500 hPa und 100 hPa prim








uhren sind. Neben dem merdionalen Gradienten der solaren Strah-
lung sind daf

ur vor allem die regionalen Unterschiede in den dynamischen stratosph

arischen
Heizraten verantwortlich (s. u.), so da sich der Schlu ziehen l

at, da die stratosph

arische
Zirkulation entscheidenden Einu auf den Jahresgang der polaren Tropopause hat.










Jahresschwankung der Tropopause. Die hierzu durchgef

uhrte Untersuchung dient prim

ar zur
Quantizierung der bekannten Tatsache, da die Tropopause unter zyklonalem Einu absinkt
und w

armer wird bzw. unter antizyklonalem Einu ansteigt und k

alter wird. Es zeigt sich










1 km ist im Mittel mit einer Temperatur

anderung von 4 - 5 K verbunden, wobei die Tempe-
ratur

anderung bei einem Absinken der Tropopause etwas st

arker ist als bei einem Ansteigen.





arfer als im Durchschnitt ist. Insbesondere liegt

uber antizyklonal
162 KAPITEL 5. ZUSAMMENFASSUNG
beeinuten Tropopausen im allgemeinen eine d













oere Gebiete werden Werte bis zu +8Kkm
 1
erreicht. Ein Vergleich mit PV-
Inversionen zeigt, da sich die wesentlichen Elemente der synoptischskaligen Variabilit

at der
Tropopause im Rahmen von balancierter Dynamik reproduzieren lassen.
Mit einem Strahlungs-Konvektions-Modell wurde zun

achst in idealisierten Simulationen un-








sondere die solare Strahlung) nicht ver

andert werden. Dabei zeigt sich, da die Tropopause mit
zunehmender Bodentemperatur ansteigt und w






at steigt die Tropopause ebenfalls an, ihre Temperatur

andert sich dabei aber nur wenig.
Zu erkl

aren ist dieses Verhalten dadurch, da sich die Temperatur der unteren Stratosph

are, die
von der Bodentemperatur nur durch die terrestrische Strahlung beeinut wird, weniger stark






achst also mit zunehmender Bodentemperatur, woraus bei vorgegebenem tro-
posph

arischem Temperaturgradienten eine dickere Troposph

are bzw. eine h

ohere Tropopause
resultiert. Nimmt der troposph

arische Temperaturgradient zu (d. h. die Troposph

are wird sta-
biler), mu die Dicke der Troposph

are ebenfalls zunehmen, damit der Temperaturunterschied











angigkeit der Tropopause von der Bodentemperatur ist
die atmosph

arische Feuchte. Nimmt man die relative Feuchte als gegeben an, was eine vern

unf-
tige Annahme ist, steigen die spezische und die absolute Feuchte der Atmosph

are mit der
Temperatur stark an. Eine warme Atmosph

are ist also optisch dicker als eine kalte, so da
die vom Boden emittierte terrestrische Strahlung st

arker von der Stratosph

are abgeschirmt
wird. Dadurch verringert sich die Abh

angigkeit der Temperatur der Tropopause und der unte-
ren Stratosph






Feuchtespezikation zeigt, da dieser Eekt sehr wichtig ist. Ohne die Kopplung der Feuchte
an die Temperatur w

urde sich die Tropopausentemperatur st

arker und die Tropopausenh

ohe
weniger stark mit der Bodentemperatur

andern.




are und sorgt so




ur eine Verringerung der
Tropopausenh

ohe. Wichtig ist hier, da die Absorption solarer Strahlung innerhalb der Atmo-
sph

are nur in dem Mae vom Sonnenstand abh






uberliegende Luftschichten von Bedeutung ist. Die Temperaturwirkung der Strah-
lung h

angt daher stark nichtlinear vom Sonnenstand ab. Je h

oher der Sonnenstand ist, desto
geringer ist die Auswirkung einer bestimmten

Anderung des Sonnenstandes. Auch die t

agli-
che Sonnenscheindauer ist daher zu ber

ucksichtigen. Bei gleicher Einstrahlung auf eine ebene
Fl

ache ist die Absorption innerhalb der Atmosph






dauer ist. Dies ist der wichtigste Grund daf

ur, da im Sommer die Stratosph





Die Bestimmung der stratosph

arischen dynamischen Heizraten zeigt, da im Nordpolarwin-
ter in 100 hPa Heizraten zwischen 0,3 und 0,8 K/Tag auftreten, wobei die niedrigeren Werte
im Bereich des Polarwirbels und die h

oheren Werte auerhalb davon gelten. Im S

udpolarwinter
liegen die Heizraten dagegen nur bei etwa 0,2 K/Tag, was konsistent mit den dort herrschenden




































atstests zeigen, da der Jahresgang der polaren Tropo-
pause ohne dynamische Heizung vor allem im Nordpolargebiet vollkommen anders w

are. Das
Minimum des Tropopausendrucks w






uberall so wie in der Antarktis. Quantitative Aussagen

uber den
dabei zu erwartenden Verlauf der Tropopause sind allerdings mit Vorsicht zu betrachten, da ein
Fehlen der stratosph










are mit erheblich nied-














ein Programm zur Elimination fehlerhafter Daten entwickelt werden. Auch die im Rahmen der
Radiosondenaufstiege gemeldeten Tropopausen wurden kontrolliert.
Zun

achst erwies es sich als n

otig, die geopotentiellen H

ohen, die zusammen mit den Stan-
darddruck

achen gemeldet werden, einer Plausibilit

atskontrolle zu unterziehen. In einigen F

al-
len waren diese H

ohenangaben vollkommen falsch, so da sich unsinnige vertikale Gradienten
ergaben. Zur Elimination falscher H

ohenangaben wird zwischen je zwei Standarddruck

achen
mit Hilfe der barometrischen H

ohenformel die Schichtdicke berechnet. Als Temperatur wird
einmal der Wert der unteren Fl

ache und einmal der Wert der oberen Fl

ache verwendet. Die
kleinere der beiden so berechneten Schichtdicken wird anschlieend mit 0,95, die gr

oere mit
1,05 multipliziert. Liegt die gemeldete H

ohendierenz zwischen den beiden Schichten auerhalb
dieses Intervalls, wird ein Fehler vermutet. In diesem Fall wird der H

ohenwert des oberen Ni-
veaus eliminiert, und die H

ohe wird wie bei den markanten Punkten

uber Gl. (3.9) bzw. (3.10)









uft, ob im Aufstieg

uberadiabatische Temperaturgradienten auf-
treten. Dies dient dazu, einzelne fehlerhafte Daten, die z. B. auf einem

Ubertragungsfehler be-
ruhen, zu nden und ggf. zu eliminieren (s. u.). Da






onnen, werden dabei aber recht groz

ugige Tolereranz-
grenzen gesetzt. Zwischen dem Boden und 800 hPa werden bis zu  17Kkm
 1
erlaubt, zwischen

















onnen bei sehr dicht

uber-
einanderliegenden markanten Punkten durch Addition von Rundungsfehlern

uberadiabatische
Gradienten entstehen. Auerhalb der Grenzwerte liegende Gradienten werden daher erst dann




ohendistanz von mindestens 200 m auftreten.
Um sicherzustellen, da die hier gew

ahlten Toleranzgrenzen nicht zu gro sind, wurde gepr

uft,
ob die Dierenz zwischen den aus den ERA-Daten berechneten und den aus den Radioson-
dendaten berechneten Tropopausendr

ucken mit dem Auftreten

uberadiabatischer Gradienten
korreliert ist. Eine solche Korrelation w

urde darauf hindeuten, da diese Daten w

ahrend des
Assimilationsverfahrens eliminiert wurden. Die Auswertung ergab eine nahezu perfekte Korre-
lationsfreiheit.









wird untersucht, ob diese durch Elimination eines einzelnen Datenpunktes beseitigt werden
k

onnen. In diesem Fall ist es sehr wahrscheinlich, da ein

Ubertragungsfehler vorliegt. Je nach-































als falsch identiziert. Um den fehlerhaften












































































annimmt. Ist (A.1) erf

ullt, wird der Wert T
i





eliminiert (Fall b). Ist keine der beiden Ungleichungen erf

ullt, was z. B. dann eintritt, wenn
mehrere fehlerhafte Daten aufeinanderfolgen, wird der gesamte Radiosondenaufstieg abgelehnt.




uft, ob die gemeldeten Tropopausen korrekt sind, d. h. ob sie mit dem
thermischen Kriterium konsistent sind. Unter Ber

ucksichtigung einer Toleranz von 0,2Kkm
 1









sein mu. Letzteres mu auch f

ur den mittleren Gradien-
ten zwischen der Tropopause und allen Niveaus innerhalb der dar

uberliegenden 2 km gelten.
Ebenso wie bei den

ubrigen Datenpunkten des Aufstiegs wird zudem verlangt, da der Tem-
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